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Ce travail est la synthèse de différentes approches 
relatives B l'utilisation des traceurs tritium et hélium-3 
en Mer Rouge, en Mer Méditerranée Occidentale et en Atlanti- 
que Nord-Est. Chacune de ces études est traitée séparément, 
pour certaines sous forme de publications. Le propos de ce 
travail n'est pas l'interprétation simultanée de données de 
CO, , de tritium et d'hélium. I1 nous a cependant paru 
important de rappeler dans la première partie le contexte 
général du problQme du CO, dans lequel les traceurs jouent 
un rôle majeur. Le détail de la procédure analytique est 
rapporte dans la deuxième partie. Nous avons inclus en 
annexes d'autres publications relatives aux traceurs hélium 
et tritium et B l'étude des distributions des pressions 
partielles de gaz carbonique dans l'air et dans l'eau de 
surface pendant les campagnes FOCAL en Atlantique 
Equatorial. 
PLAN GENERAL 
PREMIERE PARTIE : Introduction. Le problème du CO, et les 
traceurs 
DEUXIEME PARTIE : Méthodes expérimentales 
TROISIEME PARTIE : Contribution des traceurs tritium, 
hélium-3, deutérium et oxygène-18 B l'étude de la circula- 
tion de la Mer Rouge 
QUATRIEME PARTIE : Tritium en Méditerranée Occidentale 
pendant la campagne Phycemed 1981 
CINQUIEME PARTIE : Tritium et hélium-3 en Atlantique Nord- 
Est pendant la campagne Topogulf 1983 
Annexe 1 : Autres publications relatives aux traceurs hélium 
et tritium 
Annexe 2 : Publications relatives aux distributions des 
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F i q u r c  1 : a) variations de la temparature de l’air dans 
I’hamisph4re Nord entre 1910 et 1980 (deaprCs WIGLEY and 
JONES, 19811 
b) variations de la teneur atmorpharisur en COz 
entre 1740 et 1980 (d’apr4s FRIEOLI et al, 1986) : le dCtail 
d e s  enregistrements de tlauna Loa entre 1958 et 1980 est 
indisua (aprBS soustraction de la composante saisonniCrel 
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1. LE PROBLEME CLIMATIQUE LIE A L'ACCROISSEMENT DE 
L'EMISSION DU GAZ CARBONIQUE ANTHROPOGENE : 
1.1. L'effet thermique associ6 A l'accroissement de la 
teneur en CO, atmosphbrique : 
Le gaz carbonique atmosphérique, de par sa faculté 
d'absorber les rayonnements infrarouges, agit comme une 
serre sur la plan8te. Plus la teneur atmosphérique en CO, 
augmente, plus la fraction de l'énergie rayonnée par la 
terre restituée sous forme de chaleur dans la basse atmo- 
sph8re est grande. 
circulation atmosphérique permettent de calculer qu'un 
doublement de la teneur atmosphérique en CO, (prévisible 
dans moins de 50 ans si tous les rejets industriels 
restaient dans l'atmosphère) serait responsable d'une 
élévation de la température moyenne à la surface de la terre 
de 3.5 à 4.2'C , amplifiée d'au-moins un facteur 2 aux pôles 
( SCHLESINGER and MITCHELL, 1987). Une telle élévation de 
température représente un changement climatique considérable 
à l'échelle de la planète. 
Différentes simulations utilisant des modèles de 
La Figure la indique les enregistrements de 
température entre 1910 et 1980. I1 apparaît que de 1940 à 
1970 a baissé de O.5'C en moyenne alors que 
le taux d'accroissement annuel des émissions de CO, 
associées i¡ la combustion de fuel, charbon ou gaz était 
maximal (4.6 %/an d'après ROTTY, 1983) (Figure lb). Le 
réchauffement attendu par l'augmentation de la teneur en CO, 
atmosphérique n'a donc pas encore eu d'effets visibles à 
cause de la variabilité naturelle du climat ; dans les enre- 
gistrements de température atmosphérique le signal lié à 
l'accroissement du CO, est peu différent du bruit lié à 
cette variabilité naturelle (BROECKER, 1975). Par ailleurs, 
l'océan est responsable d'un délai de réponse (5 i3 20 ans) 
vis à vis des émissions de CO, anthropogène lié à son 
inertie thermique et à l'effet des mouvements des masses 
d'eau. 
la température 
On conçoit donc la complexité du problème actuel : 
pouvoir dire le plus rapidement possible si l'éventualité 
d'un véritable scénario catastrophe de l'évolution du climat 
associée à l'activité humaine est réaliste. Et, dans 
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F i q u r e  2 : a) stocks des diffdrrnts reservoirs ¿e carbone de 
la planCte (d’apres GAflnON et al, 1986) : - les chiffres droits sont relatifs aux teneurs 
exprimees en gigatonnes de carbone (10’’q de C), - les chiffres en italiques entre parentheses sont 
relatifs aux flux d’echanqe de COz entre reservoirs 
(invasion ou evasion) exprimes en GtC a n r  - les chiffres de grande taille en italiques sont 
les bilans moyens annuels des flux entre r4servoiro (GtC/an) 
b )  enregistrements de la teneur atmospherique e n  
COz a Hauna-Loa (Hauai) 
l'affirmative, comment l'bviter ? 
Schématiquement, deux types d'études sont menées 
pour essayer de predire l'evolution du climat futur : - une approche climatologique globale (HANSEN et al, 1981 ; 
GILLILAND and SCHNEIDER, 1984 ; WATIS, 1985 ; GENTHON et al, 
1987.. . ) dans laquelle l'évolution au cours du temps de 
plusieurs parametres est utilisée dans la reconstitution du 
climat passb : la temperature, la teneur en C0,atmospherique 
(mesurées dans les carottes de glace), la constante solaire, 
la couverture des glaces, le taux de formation des eaux 
profondes, la teneur atmosphbrique en particules 
volcaniques...). Une meilleure compréhension de l'bvolution 
du climat pass6 pourra permettre de mieux p&dire le climat 
futur en fonction de l'kvolution du CO, atmosphbrique par 
exemple. - des études plus specifiques relatives aux processus 
susceptibles d'&re impliquks dans la &gulation du CO, 
atmosphérique : r6les de la biosphere et de l'ocean par 
exemple. Cette approche concerne des échelles de temps 
allant de la saison la dizaine d'annees. 
1.2. Inventaire des diffCrents dservoirs de carbone de la 
pladte. Echanges entre les &semoirs : 
La Figure 2a (d'apres une compilation de données 
reportées par GAMMON et al, 1986) indique, tres schématique- 
ment, les stocks de carbone des différents réservoirs 
impliqués dans le cycle du carbone : l'atmosphère, la 
biosphere et le sol, les rejets anthropogenes, l'océan et le 
sédiment ainsi que les flux de gaz carbonique échangés entre 
les réservoirs. Compte tenu du stock considérable de carbone 
contenu dans l'océan, c'est ce reservoir qui est le plus 
impliqué dans le rôle de "pompe" vis & vis du CO, atmosphé- 
rique. Le stock de calcaire (Caco3) dans le sédiment marin 
est énorme mais n'intervient dans le cycle du carbone qu'A 
l'échelle de dizaines de milliers d'années. On note que, si 
les flux entrants ou sortants entre la biosphere et l'atmo- 
sphère et entre l'océan et l'atmospère sont élevés (de 
l'ordre de la centaine de gigatonnes de carbone par an ; 1 
GtC = lO'5g de carbone ), les bilans globaux sont relative- 
ment faibles et donc difficilement évaluables. Ces données 
ne doivent être considérées que comme des ordres de 
grandeur. L'effet saisonnier considérable de la biosphère 
est nettement mis en evidence sur les enregistrements des 
teneurs atmosphériques de Mauna-Loa (Figure 2b). A l'échelle 
globale il semblerait que la biosphère soit plutôt une 
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Fi q u r e  3 : Evolution des pressions Partielles d e  COz dans 
l’air et dans l’eau de mer de surface dans la Mer des 




légère source qu'un puits de CO, pour l'atmosphère. 
SIEGENTHALER ( 1983) indique que la source biosphérique ne 
peut excéder 10 % de l'émission liée à l'utilisation des 
combustibles fossiles. ELLIOTT et al (1985) estiment entre 
-0.2 et +0.7 Gt/an la source biosphérique nette. 
Considérant les estimations des rejets anthropogéni- 
ques ( 5.2 GtC/ an : ROTIY, 1983) liés B l'utilisation des 
combustibles fossiles (charbon, pétrole, gaz naturel ...) et 
la production des ciments, dans un réservoir atmospherique de 
700 GtC, on évalue que (en supposant que le CO, anthropogène 
reste dans l'atmosphère), l'augmentation de la teneur de CO, 
associée est d'environ 0.75 %/an. Par ailleurs, les mesures 
de la concentration en CO, dans l'atmosph&re telles que 
celles enregistrées B Hawaf (Mauna-Loa) ont montre un 
accroissement de 0.41 ,%/an (BACASTOW and KEELING, 1981) 
depuis 1958 (315 ppm) B nos jours (344 ppm) (Figure 3b). Ceci 
signifie qu'environ la moiti6 de l'apport de CO, 
anthropogène dans l'atmosphère (45 %) n'y reste pas. Les 
deux réservoirs susceptibles d'avoir absorbe cette fraction 
des rejets de l'activité humaine sont l'océan et la 
biosphère terrestre. Les proportions des quantités de CO, 
absorbées par l'un ou l'autre de ces deux réservoirs sont 
encore difficiles B quantifier précisément. 
Le rôle de l'océan est cependant incontestable : la 
Figure 3 (d'après TAKAHASHI, 1985) indique nettement l'évo- 
lution de la pression partielle de C0,dans l'eau de mer de 
surface en réponse A l'accroissement de la teneur en CO, 
atmosphérique entre 1958 et 1982 pour une région particuliè- 
re de l'océan Atlantique (mer des Sargasses). 
Considérant les cartes des pressions partielles de 
C0,dans l'océan (Figure 4, d'après BROECKER et al, 1986a) et 
les évaluations du coefficient de transfert les plus récen- 
tes (SMETHIE et al, 1985 : ANDRIE et al, 1986). l'hypothèse 
de l'absorption d'environ 50 % du CO, anthropogène par 
l'océan semble tout B fait réaliste, le flux global absorbé 
par évalué à environ 2 Gt de carbone par an. 
Différents modèles océaniques donnent des évaluations du 
même ordre de grandeur : d'après la compilation de SUNDQUIST 
(1985) des résultats des différents modèles existants, 32% à 
47% du CO, sont absorbés par l'océan. Mais aucune évaluation 
précise ne peut être avancée pour le moment. L'hypothèse la 
plus faible (32% absorbés par l'océan) suggère que la seule 
prise en compte de l'océan est insuffisante (problème du 
"missing sink") ou bien que le rôle de l'océan est sous- 
évalué dans certaines modélisations (SIEGENTHALER, 1983, 
MEMERY and MERLIVAT, 1985). I1 paraît donc fondamental de 
mieux comprendre ce rôle ainsi que celui de la biosphère 
l'océan étant 
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continentale dans la régulation du CO, atmosphérique pour 
prévoir quelle sera la répercussion de la contamination de 
l'atmosphère par l'activité industrielle sur le climat 
futur. 
1.3. R81e de l'ocban dans la remlation du CO, atmosphbrique 
Les mbcanismes pour lesquels l'océan agit en tant 
que regulateur de la teneur en CO, atmosphérique sont de 
trois types : - l'effet chimique lié à la présence des carbonates dans 
l'eau de mer, - l'activité biologique des organismes marins, - les processus de mélanges océaniques. 
1.3.1. effet tampon de l'océan : 
Plus de 90 % du carbone océanique est inorganique : 
moins de 1 % sous forme de CO,, 94 % sous forme d'ion 
bicarbonate HCO; et 5 % sous forme d'ion carbonate CO:-. La 
concentration moyenne des eaux océaniques de surface en 
carbone total XO, (CO, + HCO; + CO:- ) est d'environ 2 
"ole/ kg. Les concentrations des trois espèces sont liées 
par les réactions réversibles suivantes : 
H,O + CO, % H' + HCO; 
HCO; * H' + CO:- 
Cette chimie des carbonates est responsable de 
l'effet tampon de l'océan que l'on caractérise par le 
facteur de Revelle R = - /- .
R est compris entre 8 (pour les eaux chaudes des zones 
tempérées) et 14 (pour les eaux froides antarctiques) 
(BROECKER and PENG, 1982). Une augmentation de 10 % de la 
pression partielle de CO, dans l'eau de mer conduit donc a 
une augmentation de 0.7 % à 1.2 % seulement de la 
concentration en carbone minéral total EO,. La réserve de 
l'océan en ions carbonate et bicarbonate est donc 
fondamentale dans le rale régulateur de l'océan B l'apport 
de CO, anthropogène. 
&CO, m o ,  
PCO, ZO, 
1.3.2. rale de la biosphère marine : 
On attribue aux particules d'origine biogénique de 
grande taille une part essentielle dans le flux total de 
carbone transporté depuis la surface jusqu'à l'océan 
profond. Ce flux associé aux résidus organiques est 
plusieurs fois supérieur au flux de CO, échangé entre 
l'atmosphère et l'océan. I1 n'a pas cependant de rôle 
fondamental dans la régulation du CO, anthropogène car il 
est limité par les concentrations en sels nutritifs dans la 
zone euphotique. La "pompe" biologique ne peut donc répondre 
à des perturbations B court terme de la teneur en C0,de 
l'atmosphère. Seules des modifications à plus long terme de 
la composition chimique des débris organiques, de la teneur 
océanique en éléments nutritifs ou de la vitesse de 
recyclage du phosphore et de l'azote dans le sédiment 
superficiel peuvent entrainer des perturbations de la 
capacité de l'océan B absorber le CO, atmosphérique via des 
processus biologiques (PFNG and BROECKER, 1985). Le r61e de 
la biosph&re marine est donc généralement ignoré dans les 
mod&les & courte échelle de temps. I1 constitue cependant un 
axe de recherche essentiel généralement associé B des études 
de l'évolution temporelle des teneurs océaniques en ZO,, 
oxygene, nitrates et phosphates. 
1.3.3. rôle de la circulation océanique : 
Le rôle de l'océan dans la régulation de l'excès de 
CO, anthropogène dans l'atmosph&re intervient au niveau de 
différentes échelles de temps (Table 1 ; d'apr&s BROECKER et 
al, 1980a). I1 est évident que dans le problème de 
l'évolution du climat dans les 50 B 100 années à venir, la 
ventilation de l'océan profond ou la dissolution de la 
calcite n'ont pas lieu d'&re prises en compte. Cependant il 
est significatif d'évoquer l'influence de la formation des 
eaux océaniques profondes dans les changements climatiques 
passés. 
La stabilité du climat actuel est due au rôle de 
l'océan : le transport atmosphérique de vapeur d'eau depuis 
l'océan Atlantique jusqu'à l'océan Pacifique est associé à 
un flux d'eaux profondes salées entre les deux océans 
(BROECKER, 1975, 1987) . Cet équilibre peut &tre déstabilisé 
par une perturbation de la ventilation de l'ocban profond et 
peut produire des effets climatiques importants : une 
diminution des flux d'eaux plongeantes en Atlantique Nord 
induit un réchauffement des eaux de surface et un 
accroissement de la teneur en CO, , celui-ci pouvant 
accentuer le réchauffement et l'abaissement de la 
ventilation (effet de rétro-action positif). 
Pour les plus courtes échelles de temps (10 à 100 
ans) , la Table 1 indique que ce sont les processus de 
ventilation de la couche mélangée et des eaux thermoclinales 
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PROCESSUS 
temps de l'équilibrage 
du CO2 océanique 
avec l'atmosphere 
Table 1 : DiffCrentes constantes de temps des diffkrents processus 
impliquCs dans l'absorption du CO, par l'oc6an 
(d'apres BROECKER et al, 1980) 
CONSTANTE DE TEMPS 
- 1 a n  
constante exponentielle 
de la croissance de l'émission 
du CO2 anthropogene atmosphérique 
-temps de ventilation de 









temps de dissolution 
complete de la calcite 




ainsi que ceux entraînant la plongée des eaux dans les 
hautes latitudes qui interviennent dans le rôle régulateur 
de l'océan vis B vis du CO, atmosphérique en exces. 
L'importance de ce dernier mécanisme est bien mise 
en évidence dans l'étude de SIEGENTHALER (1983) . On 
qualifie du terme de ''puits manquant'' ('I missing sink") 
l'écart généralement observé entre entre la teneur en CO, 
atmosphérique restant dans l'atmosphere ("airborne 
fraction") calculée en simulant le rale régulateur de l'océan 
via des modèles océaniques et celle réellement observee par 
les enregistrements de Mauna Loa. La prise en compte, dans 
les modèles de régulation du CO, atmosphérique par l'océan, 
des zones océaniques où les eaux sont susceptibles de 
rapidement plonger vers l'oc6an profond réduit 
considérablement (d'environ 10 ,%) le "missing sink'' observé 
utilisant des modèles océaniques unidimensionnels. 
* * *  
Les travaux présentés dans ce mémoire abordent deux 
aspects différents du Probleme de l'évaluation du rale de 
l'océan dans la régulation du CO, atmosphérique : - le premier concerne l'étude et la quantification des flux 
d'échange de CO, B l'interface atmosphère-océan. - le second est relatif B l'étude de la circulation 
océanique, tant au plan des mélanges de la couche de surface 
qu'au plan de la ventilation de l'océan profond. L'outil que 
nous avons utilisé est le couple de traceurs tritium et 
hélium-3. 
Nous abordons dans les deux paragraphes qui suivent 
les contextes généraux de ces deux différentes approches. 
2. LES ECHANGES DE CO, A L'INTERFACE AIR-MER 
2.1. DCtermination des flux de CO,: 
La méthode directe permettant d'accéder aux flux est 
basée sur l'expression : 
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Figure 3 : Relations de dependance du coefficient ¿e 
transfert avec la vitesse du vent (comparaison avec d e s  
donndes mesurees in situ a partir du radon-222 o u  d u  
carbone-14) (d'apres ANORIE et ai 1986) 
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@ = K . U . ( PCO, - $0, ) 
oÙ K est le coefficient de transfert du CO, B l'interface, 
surface , 
P CO, est 
pC0, est la pression partielle du CO, dans l'atmosphere, 
Q est la solubilité du CO, dans l'eau de mer. 
est une fonction decroissante de la temperature. 
la pression partielle du CO, dans les eaux de 
La solubilité a est bien determinee (WEISS, 1974) et 
On &alue A environ 2 GtC /an le flux de CO, absorbe 
par l'ocean (Figure 2). Au plan global, il est important de 
noter que le flux moyen annuel resulte de flux entrants ou 
sortants, ponctuels dans le temps ou l'espace, atteignant 
parfois 100 Gt C /an . On conçoit donc que la variabilité 
saisonniere et interannuelle des échanges ocean-atmosph&-e, 
meme B une dchelle locale, ait une importance dans les 
bilans globaux de flux de CO,. Nous discutons ci-dessous le 
rele de chacun des termes K et &CO, dans cette variabilité. 
2.2. Le cafficient de transfert : 
Le coefficient de transfert (ou vitesse de 
transfert) est le parametre qui quantifie la résistance de 
l'interface B l'invasion ou B l'évasion d'un gaz dans 
l'ocean. I1 dépend de la nature du gaz (par sa diffusivité 
moléculaire), de la tempdrature (par la viscosit6 de l'eau) 
et de la vitesse du vent. 
Parmi les différentes techniques utilisees pour éva- 
luer le coefficient de transfert, deux sont retenues par 
LISS and MERLIVAT (1986) pour établir la dépendance de K 
avec la vitesse du vent. La Figure 5 (voir Annexe 1 - ANDRIE 
et al, 1986 - pour plus de détails) reporte les 3 relations 
de dépendance établies a partir des résultats des mesures de 
SF, obtenus en lac (WANNINKHOF et al : 1985) pour les régi- 
mes de vents modérés et ceux obtenus en soufflerie (BROECKER 
and SIEMS : 1984) pour les régimes de vents qui font inter- 
venir les vagues déferlantes ( V > 13 m/s). Chacune des re- 
lations linéaires (1). (2) et (3) correspondent , pour un 
nombre de Schmidt égal à 600, aux équations suivantes : 
(1) K = 0.17.V pour O < V < 3.6 m/s 
(2) K = 2.85.v - 9.65 pour 3.6 < V < 13 m/s 
(3) K = 5.9.V - 49.3 pour V > 13 m/s 
La comparaison du coefficient de transfert établi 
par cette relation avec ceux, quoique dispersés, mesurés in 
situ à partir du Radon-222 ou du carbone-14 est encoura- 
geante (Figure 5). 
Notre etude a mis en évidence que l'ecart entre les 
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flux calculés lors de T.T.O. (SMETHIE et al, 1985) et ceux 
calculés lors de FOCAL à la même époque est principalement 
dQ à la différence dans les coefficients de transfert 
utilisés. 
A l'échelle globale de l'océan mondial, il apparait 
important de faire intervenir la dépendance du coefficient 
de transfert avec le vent pour évaluer les flux d'échange de 
CO, entre l'atmosphère et l'océan. MONFRAY (1987) démontre 
en effet qu'environ 25 % du flux d'échange résulte de la 
prise en compte de la variabilitb saisonni&re du coefficient 
de transfert. C'est dans cet esprit que les approches 
récentes utilisant les données de vents &-partir des 
satellites sont abordbes (MINSTER et al, 1987 : ETCHETO and 
MERLIVAT , 1987 ) . 
2.3. La difference APC4I2 des pressions partielles entre 
l'oc6an (PCO2) et l'atmosph&re (pc0 2) : 
La variabilité de &CO, est essentiellement liée à 
celle de PCO, dans l'eau ; comparativement à celles de l'eau 
de mer de surface, les variations de pC0, dans l'air sont en 
effet tout à fait négligeables. Un accroissement de la 
pression partielle de CO, dans l'eau, PCO,, est gouvernée 
par deux mécanismes antagonistes responsables d'un même 
effet (Figure 6) : - les upwellings, processus de remontée d'eaux de subsurface 
froides dans les eaux équatoriales, entraînent vers la 
surface des eaux enrichies en CO, (car non affectées par la 
photosynthèse), 
-lors de leur transport par les courants, certaines masses 
d'eau de surface sont réchauffées : la diminution de la 
solubilité liée A cette élévation de température augmente 
PCO, (loi de Henry). 
il est difficile de déterminer l'origine d'une forte PCO,. 
Par contre , la cause de sous-saturations en CO, de 
certaines eaux de surface est généralement associée à un 
refroidissement de la température des eaux . 
De par la compétition de ces 2 types de mécanismes, 
La Figure 4 est le bilan géographique de la 
distribution des différences de pressions partielles entre 
l'océan et l'atmosphère, d'après une compilation des 
résultats publiés les plus récents (BROECKER et al, 1986a). 
2.4. Le r81e de l'oc6an dans la variabilite interannuelle 
de la teneur atmospherique en CO2 : 
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Fitaure 7 : Variations spatio-temporelles de la teneur en COZ 
atmosphCrique (d'apres FEELY et al, 1987) 
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La Figure 7 (d'apr8s FEELY et al, 1987) indique les 
distributions latitudinales des teneurs en CO, atmosphérique 
en différentes stations de l'océan Pacifique. On note la 
tendance générale de la distribution : plus fortes teneurs 
dans l'hémisphere Nord que dans l'hémisph8re Sud liées B 
l'activité industrielle ; sortant de cette tendance, 
existence d'un maximum centré autour de l'équateur, attribué 
B l'upwelling équatorial. On attribue l'attenuation du 
signal équatorial dans les années 1982-83 B l'important 
phénom6ne climatique de type ENS0 (El-Nino/Southern 
Oscillation). BACASTOW (1976) a la premier emis l'hypoth6se 
d'interconnexions océan-atmosphère corrélées aux variations 
de l'Index de la Southern Oscillation (SOI). Le SOI mesure 
la différence de pression barometrique entre Darwin 
(Australie) et l'fle de Paques. I1 constitue un indice 
climatique performant : un faible SOI correspond B une 
diminution de la circulation atmosphérique (vents alizés 
affaiblis) et est associé dans l'océan equatorial B une 
diminution des upwellings, un accroissement des 
contre-courants équatoriaux et une élévation de la 
temperature des eaux de surface. 
KO- et al (1985) décrivent que les "el-nino" de 
1972 et 1982 observés dans l'océan Pacifique, ont été 
associés, dans une première étape, B une nette diminution de 
la teneur en CO, atmosphérique puis, 6 mois plus tard, B un 
fort accroissement (le taux de croissance pouvant atteindre 
4 B 5 ppm/ an). Les causes des relations atmosph8re-océan 
dans ces anomalies ne sont pas claires : une raison possible 
B la diminution de la teneur en CO, atmosphbrique, au début 
de 1'6vènement ENSO, peut etre la diminution de l'upwelling 
équatorial et l'affaiblissement du coefficient d'échange dO 
B la diminution de l'intensité des vents. Cependant, le 
réchauffement des eaux accompagnant les "el-nino" est, B 
l'inverse, responsable d'un accroissement de la pression 
partielle en CO, océanique et donc d'une augmentation du 
flux sortant de l'océan. Ces deux effets opposés, induits 
par deux mécanismes distincts (augmentation de la 
température de surface et diminution de l'upwelling), sont 
provoqués par une cause unique (la diminution du SOI). 
Des observations relatives aux pressions partielles 
de CO, dans les eaux de surface du Pacifique équatorial, 
couvrant la période de l'ENS0 de 1982-83, sont reportées par 
FEELY et al (1987) B l'Est du bassin (150-160 'W) et par 
FUSHIMI (1987) B l'Ouest (137 "E). L'accroissement de PCO, 
en Janvier 1983 atteint 40 patm à 137 "E alors que l'océan 
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est faiblement sous-saturé en CO, à 150 "W en Avril 1983. 
Dans le premier cas la sursaturation de l'océan est associée 
à un fort upwelling et au transport d'eaux chaudes en 
surface alors qu'A l'Est le faible PCO, est lié à un net 
affaiblissement de l'upwelling. Cette importante variabilité 
temporelle et spatiale est essentiellement liée aux délais 
de la réponse de la circulation océanique à l'anomalie 
climatique de 1982-83. A une échelle géographique globale, 
il est donc difficile d'établir une corrélation directe 
entre les pressions partielles dans l'oc&an et dans 
l'atmosphère. 
Cette difficulté est renforcée par le fait que la 
biosphere joue un r81e non négligeable dans les variations 
interannuelles des teneurs en CO, atmosphériques. FEELY et 
al (1987) indiquent que pendant l'anomalie climatique de 
1982-83 la productivité primaire de la vegetation terrestre 
a diminué, associée A un accroîssement de la sècheresse. La 
biosphere est donc également un facteur qui intervient dans 
la diminution de la teneur atmosphérique en CO, en 1983. ' 
Nous avons participé aux campagnes FOCAL qui ont 
assuré une couverture saisonniere de l'Atlantique tropical 
entre 5"s et 5'N entre 1982 et 1984. Les résultats relatifs 
aux pressions partielles de CO, dans l'air et dans les eaux 
de surface sont inclus dans ce travail (ANDRIE et al, 1986). 
Ils ont permis de quantifier le flux moyen annuel de CO, 
sortant de l'océan Atlantique équatorial A environ 1 mmol/m2 
/j soit 0.05 GTC /an. L'écart avec les estimations plus 
élevées de SMETHIE et al (1985) de 0.15 GtC /an pour la 
bande 10's- 10" est sans doute lié aux points suivants : - les radiales prises en compte dans les deux études ne sont 
pas situées au mêmes longitudes (3O'W et 0"W pour SMETHIE et 
al, 1985 ; 35'W, 22'W et 4"W pour ANDRIE et al, 1986) ; or 
la forte assymétrie Ouest-Est observée lors des campagnes 
FOCAL sugg&re l'importance d'une couverture longitudinale 
serrée pour quantifier les flux de toute la bande 
équatoriale . - nos résultats intègrent la campagne FOCAL 6 qui apparait 
comme anormale et pour laquelle le flux sortant de l'océan 
est plus faible que celui des situations "normales". - enfin, SMETHIE et al utilisent un coefficient de transfert 
instantané, mesuré à partir du radon-222, qui surestime dans 
certains cas de plus de 60 % les valeurs des flux calculés à 
partir de la relation de LISS and MERLIVAT (1986). 
Cependant, notre étude ne remet pas en cause 
l'importance relative de la zone équatoriale dans l'étude 
globale du rôle de l'océan vis à vis de l'accroissement du CO, 
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anthropogène dans l'atmosphère. 
Une situation anormale est observée au debut de 
l'année 1984 où des fortes pressions partielles de CO, dans 
l'océan et dans l'atmosphere sont corrélées tî la présence 
d'alizés faibles, d'un upwelling inexistant et de 
températures de surface et subsurface élevées. Dans cette 
situation c'est donc le réchauffement des eaux qui semble 
etre le principal mécanisme de la supersaturation de l'océan 
en CO,. Alors que l'on peut affirmer que cette situation 
océanographique est due zi un évQnement climatique anormal, 
sans doute prolongement de l'el-nino observé dans le 
Pacifique en 1982-83, on ne peut malheureusement pas tirer 
de conclusions sur les causes exactes de la relation entre 
la pression partielle de CO, dans les eaux de surface et le 
contenu atmosphérique en CO,. 
Seule une généralisation de ce type d'acquisition de 
données simultanées de PCO, dans l'océan et dans l'air dans 
les principales zones sources et puits de l'océan pourront 
permettre de mieux appréhender l'influence des variations 
saisonnières et interannuelles des flux sur l'évolution de 
la teneur en CO, atmosphérique. 
3. LES TRACEURS TRANSITOIRES : 
3.1. Leur r81e : 
Les traceurs transitoires ont, comme leur nom 
l'indique, été injectés de façon ponctuelle ou non constante 
dans le temps, dans des zones océaniques connues. Certains 
sont radioactifs d'origine naturelle ou thermonucléaire 
(tritium, carbone-14, krypton-85, argon-39 ...). D'autres 
sont stables, d'origine océanique (hélium-3) ou 
anthropogénique (fréons). 
Ils constituent un ensemble de flotteurs passifs, 
associés aux mouvements des masses d'eau, qui tracent les 
courants océaniques sur des grandes échelles de temps. Ils 
permettent ainsi une autre approche de la dynamique de 
l'océan : la courantométrie eulérienne (profileurs de 
courants) ne donne que des résultats en valeur relative car 
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elle nécessite un niveau de référence à vitesse nulle choisi 
de façon relativement arbitraire : la courantométrie 
lagrangienne (bouées dérivantes) suit les mouvements 
turbulents et les tourbillons à méso-échelle ; les courants 
géostrophiques calculés à partir de la température et de la 
salinité ne distinguent pas la composante tourbillonnaire de 
la composante moyenne du courant. 
En outre, ils représentent une opportunité unique 
pour observer l'évolution du signal du CO, anthropogene. Ils 
correspondent parfaitement aux échelles de temps des 
mélanges dans l'océan et fournissent une calibration 
indispensable des modeles de circulation susceptibles de 
prévoir la capacité de l'oc4an Èi absorber une partie du CO, 
atmosph6rique. 
3.2. Les traceurs dans le problbme du CO2 : 
Nous avons entrevu dans le paragraphe 1 B quels 
niveaux se situent nos lacunes pour pouvoir quantifier la 
part du CO, anthropogene susceptible d'&tre absorbée par 
l'océan : - le signal anthropogénique est très faible par rapport au 
réservoir océanique, - le rale de la biosphère terrestre est tres difficile à 
quantifier, - les processus affectant la distribution du CO, dans 
l'océan sont complexes : ils ne se limitent pas à la 
ventilation de la couche mélangée mais également B celle de 
la thermocline et de l'océan profond. A cet égard, les 
traceurs transitoires sont des outils performants. 
La Figure 8 rassemble les principales caractéristi- 
ques des traceurs les plus importants et leur lien avec les 
processus intervenant dans le cycle du CO,. De par la diffé- 
rence de leurs temps d'équilibrage entre l'atmosphère et 
l'océan (et donc de la forme de leurs fonctions d'entrée) et 
de leurs périodes radioactives, les traceurs apportent des 
informations différentes les uns par rapport aux autres dans 
l'étude de la circulation océanique. Seules des études 
multitraceurs peuvent permettre de calibrer de façon précise 
les modeles de circulation en multipliant les contraintes 
apportées par les distributions des traceurs dans l'océan 
(PENG and BROECKER, 1985). 
Parmi ces traceurs, le krypton-85 et le carbone-14 
semblent plus particuli&rement appropriés au problème du CO, 
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Fiaura 9 : a) Distribution des teneurs en carbone-14 naturel 
a 4000 m de profondeur 
b) Schama de la circulation profonde des oceans 
(d’apras BROECKER and PENG, 1982) 
car, outre leur intéret au niveau de la circulation 
océanique, leurs temps d'équilibrage de leurs concentrations 
entre l'atmosphère et l'océan (1 mois pour 85Kr, plus de 10 
ans celui du CO, (- 1 an). Le krypton 
n'est soumis qu'A une résistance liée au seul coefficient de 
transfert A l'interface alors que le CO, est affecté par la 
chimie des carbonates. A l'opposé, l'équilibrage 
atmosphérique du 14C0, est gouverné par le gradient du 
rapport 14C/ 12C entre l'atmosphere et l'océan. La 
réalisation de l'équilibre isotopique en 4C0, est environ 
10 fois plus lente que celle de l'équilibre chimique de CO, 
(BROECKER et al, 1980b). 
pour 14C ) encadrent 
On note que les fonctions d'entrée des freons sont 
tres proches de celle de 85Kr (Figure 8). Caracterisés par 
un faible temps d'équilibrage entre l'atmosphere et l'océan 
(- 1 mois) ils sont les meilleurs candidats, associ6s au 14C 
, pour encadrer le temps d'équilibrage du CO, atmosphérique 
avec l'océan ( - 1 an). A la différence du 85Kr pour lequel 
les faibles teneurs océaniques imposent de lourds moyens 
logistiques lors du prélevement ( 200 litres d'eau sont 
nécessaires), les fréons sont relativement faciles A 
analyser, A bord, par chromatographie, A partir de petites 
quantités d'eau ( - 100 ml). 
En ce qui concerne la ventilation des eaux profondes 
l'argon-39 semble etre spécialement adéquat : l'équilibre de 
sa concentration atmosphérique dans l'océan est rapidement 
réalisé et sa période de 270 ans est particuliGrement 
adaptée A l'étude des temps de résidence des eaux profondes 
(entre 100 et 1000 ans). Cependant, A cause de sa faible 
concentration dans l'eau de mer, les techniques analytiques 
permettant de le mesurer imposent des prélbvements d'une 
tonne d'eau et les données actuelles sont donc peu 
nombreuses. SCHILTZER et al (1985) obtiennent A partir des 
teneurs en 39Ar et en 14C d'échantillons collectés en 
Atlantique Nord des temps de transit des eaux profondes 
entre leur zone de formation et l'équateur d'environ 150 
ans. 
Le carbone-14 océanique a deux composantes : le 14C 
naturel (ou pré-bombes), originaire des rayons cosmiques, et 
le 14C des bombes (analogue au tritium). La part de chacune 
de ces composantes est déterminée A-partir des distributions 
de tritium (voir la notion de profondeur de pénétration au § 
3.3). De par sa longue période radioactive (5400 ans), le 
carbone naturel est impliqué dans les processus océaniques a 
grande constante de temps tels la circulation des eaux 
profondes. La Figure 9 a donné les distributions de A14C des 
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Fisura 1Q : a) Fonction d’entr4r du tritium en Atlantique 
Nord (d’apres OREISIGACKER and ROETHER, 1978) 
b) Variation geographique de la fonction 
d’entrdt du tritium ( d e a p r e s  WEISS and ROETHER, 1980) 
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valeurs de A14C depuis l'Atlantique Nord jusqu'au Pacifique 
Nord est exactement l'image du vieillissement des eaux lors 
de leur cheminement suivant le schéma de la Figure 9 b. 
Ainsi a pu être évalué à environ 1000 ans le temps de 
résidence des eaux profondes, à l'échelle de l'océan mondial 
(BROECKER and PENG, 1982). La composante "bombe" du I4C a 
une histoire océanique tres proche de celle du tritium. Elle 
est utilisée dans l'étude de la circulation générale et de 
l'évaluation du coefficient de transfert du CO, à 
l'interface air-mer (BROECKER et al, 1985). 
Nous décrivons ci-dessous plus en detail l'intéret 
des traceurs tritium et h6lium-3. Des informations précises 
relatives aux unités, ordres de grandeur de leurs 
concentrations sont dOMbeS dans la deuxidme partie de ce 
travail. 
3.3. Le tritium : 
Le tritium est un traceur de choix pour l'étude de 
la circulation car, sous forme de molécules W O ,  il est 
rapidement transféré depuis l'atmosphere dans l'océan. C'est 
le seul traceur, parmi ceux décrits dans la Figure 8, qui 
voit son équilibrage entre l'atmosph&re et l'océan 
totalement réalisé pendant les periodes de durée limitée 
(quelques jours à quelques semaines) où les eaux froides des 
gyres subtropicaux entrent en contact avec l'atmosphere pour 
ensuite plonger à l'interieur de la thermocline. C'est dans 
ces régions océaniques qu'une grande part du CO, 
anthropoghe se trouve absorbée par l'océan. 
Le taux de production du tritium dans l'atmosphère 
par les rayons cosmiques est de 0.25 atomes/cm*/s (CRAIG and 
LAL, 1961). Mais les teneurs en tritium naturel ainsi formé 
sont insignifiantes comparées au considérable apport 
atmosphérique qui est intervenu pendant les décennies 
1950-1960 avant la fin des essais nucléaires atmosphériques 
en 1963. Les explosions ayant eu lieu dans l'hémisphère 
Nord, l'injection de tritium associée s'est limitée à cette 
partie du globe comme l'indique l'asymétrie Nord-Sud de la 
fonction d'entrée du tritium à la surface de l'océan (Figure 
lob). En effet, les molécules HTO injectées dans la 
stratosphère ont &té rapidement transférées dans la 
troposphère (en moins d'un an), puis dans l'ocean suivant 
deux processus : les précipitations et l'bchange moléculaire 
de vapeur d'eau. C'est à partir d'un modele de transfert et 
de données de concentrations de tritium dans les pluies que 
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figure 11 : Sections compardas des distributions d e  la 
denrit6 potentielle (a) et des teneurs en tritium (b) lors 

















F i g u r e  12 : Distributions en tritium lors de GEOSECS et d e  
TTO (d'aprbs OSTLUND, 19871 
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Fiaura 18 : Inventaires comparas sur toute la colonne d'eau 
du tritium (a) et du carbone-14 (b) (deaprCs BROECKER and 




Table 2 : Profondeurs moyennes de penktration du tritium lors de GEOSECS 






Nord-tempere ( 15'N-&j0N) 
Atlantique Nord (>45"N) 
Pacifique Nord (>45"N) 
Fiqure 14 : Panacher hydrothernrux obrervds I21’N dans le 
Pacifique Est (d’apres HERLIVAT et OIHON, 1982) 
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DREISIGACKER and ROETHER (1978) ont reconstitué la fonction 
d'entrée du tritium (Figure 103). Les variations 
latitudinales de cette fonction sont documentées dans WEISS 
et al (1979) a partir d'une calibration sur des données de 
teneurs de surface. BROECKER et al (1986b) et récemment 
KOSTER el al (1987) posent le Probleme de la validité de 
cette fonction d'entrée. 11 apparait nécessaire d'affiner 
son évaluation, tant temporelle que géographique, via des 
modeles couplés de circulation atmosphérique et océanique. 
La Figure 11 indique les distributions de la densité 
potentielle 00 des oc&" Atlantique, Pacifique et Indien 
Ouest et les distributions associees en tritium. Alors que 
la profondeur des niveaux isopycnaux est relativement 
symétrique de part et d'autre de l'équateur, on observe que 
les lignes d'iso-concentrations de tritium sont 
quasi-verticales en Atlantique Nord. De même, la Figure 12 
est une remarquable illustration du rele de colorant que 
joue le tritium dans le marquage des eaux océaniques : il 
permet de suivre le mécanisme de formation des eaux 
profondes aux latitudes supérieures B 60"N en Atlantique 
entre GEOSECS (1972) et 'IT0 (1981). 
La Figure 13 compare les distributions latitudinales 
des inventaires de tritium et de I4C des bombes intégrés sur 
toute la colonne d'eau tels qu'ils ont été évalues lors de 
GEOSECS. Elles sont tout A fait analogues en ce qui concerne 
les latitudes Nord et la zone équatoriale. La difference 
observée dans l'hémisphère Sud n'est que le résultat de 
l'assymétrie Nord-Sud de la fonction d'entrée du tritium. On 
conçoit donc l'intérêt de la notion de "profondeur de 
pénétration moyenne" obtenue en divisant l'inventaire d'un 
traceur intégré sur toute la colonne d'eau par sa teneur en 
surface dans la zone considérée. Physiquement, elle 
correspond B la profondeur d'une distribution en palier 
ayant la teneur de surface du profil considéré et le même 
contenu intégré (MUNNICH and ROETHER, 1967). La Table 2 
indique pour les principales zones océaniques les valeurs 
moyennes de cette profondeur de pénétration. Cette notion de 
profondeur de pénétration est directement applicable au 
problème du CO,. 
Les 3*, 4' et 5" chapitres de ce travail concernent, 
en partie, l'exploitation de données tritium. 
3.4. L 'helium-3 : 
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Figure 13 : Ecart observ4 entre ?es rdsultats d’un modela de 
transport vertical et les donn4rs de tritium et d’hClium-3 
en flar des Sargasses (d’apres Jenkins, 1980) 
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CLARKE et al (1969) ont mis en évidence l'existence 
d'hélium-3 primordial provenant du manteau terrestre et 
marquant les eaux profondes de certaines zones océaniques 
hydrothermales. L'hélium-3 est donc un traceur des panaches 
hydrothermaux ainsi que des eaux environnantes. A titre 
d'exemple nous reportons (Figure 14) des tracés d' anomalies 
observées au niveau de la dorsale du Pacifique Est (d'après 
MERLIVAT et DIMON, 1982). Nous exploitons dans ce travail 
(3' partie) les distributions d'hélium-3 hydrothermal en Mer 
Rouge pour etudier la circulation profonde du bassin. 
L'hélium-3 ocbanique a une deuxieme composante. I1 
est genere par la d6croissance radioactive du tritium 
suivant la reaction : 
Cette composante "tritiumgénique" intervient dans 
toutes les zones de l'océan où la pénétration du tritium des 
bombes est effective. En premi&re approximation, on peut 
considérer que seules les eaux profondes peuvent être 
affectees par un signal hydrothermal et que les eaux 
thermoclinales et lg couche mélangee ne contiennent que de 
l'hélium-3 tritiumgénique. Nous exploitons dans ce travail 
les données d'hélium-3 relatives B l'Atlantique Nord-Est (5" 
partie). Elles constituent un outil parfaitement approprié à 
l'étude de la ventilation des eaux de surface et, associées 
aux données de tritium, elles permettent d'acceder aux temps 
de transit et de ventilation des eaux thermoclinales. 
3.5. Le couple hblium-3 / tritium : 
A la différence de tous les autres traceurs (excepté 
le radon-222). l'hélium-3 est genéré A l'intérieur de 
l'océan et s'éChappe vers l'atmosph&re B l'approche de 
l'interface mer-air. Associé au tritium, il apporte donc une 
contrainte importante dans les modèles de circulation. 
Les premiers travaux relatifs au couple 
tritium/hélium-3 (JENKINS and CLARKE, 1976) mettent l'accent 
sur son interGt, quoique limité par les problèmes liés aux 
mélanges des eaux, dans la possibilité qu'il apporte 
d'accéder aux "âges" des masses d'eau. En effet, considérant 
un instant donné les concentrations de tritium et 
d'hélium-3 tritiumgénique d'une parcelle d'eau, on peut 
évaluer T qui s'est écoulé depuis le moment oh la 
parcelle a quitté la surface. Le couple tritium/hélium 
le temps 
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constitue donc une horloge. A partir des relations (1) et 
(2) exprimant les concentrations en tritium et en hélium-3 à 
l'instant T on déduit 1'''Age" tritium-hélium T : 
(1) 3H = 3Ho. e- Ar 
(2) 3He = 3H0. ( 1 - e-AT) 
Cette approche est intéressante car elle n'est pas 
fonction de la teneur en tritium initiale 3Ho. 
Elle permet de sensiblement abaisser la limite de 
detection de l'&e d'une masse d'eau telle que l'on peut la 
calculer en considérant la seule evolution du contenu en 
tritium. Un "&e" T de deux mois est facilement accessible 
par la méthode tritium-hélium alors qu'il conduit B une 
décroissance inférieure B 1 % de la teneur en tritium 
initiale de l'échantillon, difficilement detectable par les 
méthodes les plus précises (la limite de détection actuelle 
de notre méthode est de 0.1 TU ; voir 2' partie). 
les eaux profondes de la zone Medoc du Golfe du Lion pendant 
les campagnes Phycemed permettent d'évaluer un "âge" T de 12 
ans . Ce résultat est tout à fait en accord avec celui 
obtenu en ne considérant que les données tritium et un 
modele vertical d'advection-diffusion qui évalue B 11 ans le 
temps de renouvellement des eaux profondes (voir 4' partie). 
Les résultats d'hélium-3 et de tritium obtenus pour 
Par contre, notre étude relative B la campagne 
TOPOGULF (5' partie), apres celle de JENKINS (1980). met 
l'accent sur la non-validité de l'@e" tritium-hélium pour 
des valeurs supérieures B une dizaine d'années B cause de la 
non-linéarité de la réponse de T aux melanges des masses 
d'eau. 
Le couple tritium-hélium est néanmoins un des outils 
les plus puissants dans l'étude de la circulation océanique. 
Eh Mer des Sargasses, JENKINS (1980) a montré que l'étude 
des seules données de tritium ne permettait pas de 
distinguer, B travers l'utilisation de modeles de transport, 
un mode de transport océanique latéral d'un mode vertical . 
En revanche, une étude simultanée des distributions de 
tritium et d'hélium lui a permis d'éliminer l'hypothhse d'un 
transport purement vertical (Figure 16). Dans la 5' partie 
de ce travail nous utilisons l'ensemble des données 
relatives à l'hélium et au tritium de la campagne TOPOGULF 
pour accéder, à l'aide d'un modèle de mélange, à différents 
temps de transit ou de ventilation des eaux thermoclinales. 
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1. PRINCIPE DE LA METHODE ET ORDRES DE GRANDEUR : 
1.1.: DESCRIPTION D'ENSEMBLE : 
L'hélium dissous dans l'eau de mer et le tritium 
(sous forme de molécules d'eau HTO) sont analysés suivant le 
principe de la Figure 1 à partir d'environ 40 cm3 d'eau. La 
méthode consiste, dans une premiere étape, B extraire les 
gaz dissous dont l'hélium, analysé par la suite par spectro- 
métrie de masse. L'eau de mer est totalemement dégazée et 
stockée pendant une durée suffisante (au-moins 6 mois) pour 
que soit générée par décroissance radioactive du tritium une 
quantité d'hélium-3 supérieure à la limite de détection de 
la méthode de mesure. La dewcieme étape consiste B analyser 
l'hélium-3 "tritiumgénique" par spectrométrie de masse, sa 
détermination permettant d'accéder B la concentration initi- 
ale en tritium de l'eau échantillonnée. 
Cette méthode est largement inspirée de celle mise 
au point par CLARKE et al (1976) puis par JENKINS (1981). La 
synthese de notre protocole expérimental et des performances 
obtenues est reportée dans JEAN-BAPTISTE et al (1987). 
WEISS (1981) décrit l'intérêt de cette méthode (dite 
"3He regrow technique") comparativement B la méthode classi- 
que de comptage ß. Outre son plus souple protocole analyti- 
que elle peut permettre d'envisager des mesures à des 
niveaux inférieurs à 1 mTU (en utilisant 4 litres d'eau, cf. 
JENKINS et al. 1983) alors que par comptage la limite de dé- 
tection ne peut &tre abbaissée en-deç& de 0.1 TU. 
1.2.: ORDRES DE GRANDEUR : 
1.2.1. Hdlium : 
L'analyse des concentrations d'hélium total est ca- 
librée par rapport à des aliquotes d'air atmosphérique de 
concentration 5.24, cm3NTP/cm3d' air sec. Le rapport iso- 
topique 3He/4He de l'air atmosphérique a pour valeur 
R A =  1.384.10-6. 
Nous utilisons dans ce travail la relation de 
dépendance de la solubilité de l'hélium dans l'eau avec la 
température et la salinité obtenue à-partir des données de 
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temperature 
WEISS (1971). Celles reportées par BENSON and KRAUSE (1976) 
sont sensiblement plus élevées (" 1 % B 20'C) mais concer- 
nent moins de points expérimentaux. Nous avons donc choisi 
de nous réfkrer WEISS (1971) comme l'ont fait JENKINS 
(1987) ou EUCHS (1987) en considerant que les calculs des 
concentrations théoriques de l'helium contenu dans les 
échantillons doivent &re pris en compte avec une incerti- 
tude relative d'environ 1 %. Nous reportons ci-dessous les 
solubilitt5s respectives de l'ht5lium dans l'eau de salinit6 
OX et 35;: et de temperature O'C et ZO'C. 
O'C 20'C 
salini tb 
concentration O X 
en He (cm3NTP/g) 35 X 
4.904.10' 4.477.10- 
3.968.10-8 3.729~0-~ 
TOP et al (1987) rapportent récemment des valeurs de 
solubilité légèrement différentes (- + 0.8 % ii 20'C). tres 
proches de celles de BENSON and KRAUSE (1976). 
Pour des échantillons de 40 cm3 d'eau de mer les 
standards utilisés sont obtenus à partir de 4 volumes aliquo- 
tes de 0.085 cm3 d'air et correspondent, approximativement, à 
la quantité d'hélium dissous contenu dans 40 cm3 d'eau de 
mer, soit environ : 
1.8.10-6cm3N"P d'hélium-4 et 
2.5. lo-' cm3NTP d'héliuxù-3. 
Le rapport isotopique de l'hélium dissous dans les 
échantillons marins s'exprime par l'écart au rapport isoto- 
pique de l'air atmosphérique en 6% : 
- 1 x 100 1 ( He /4 He 1 e ,, ( ~d' He) a ~ 
En solution, il existe un fractionnement isotopique 
en faveur de l'helium-4 ( WEISS, 1970) qui peut-etre écrit 
par la relation de FUCHS et al (1987) (d'après BENSON and 
KRAUSE. 1980) : 
6%(3He),,, = -1.804 + 8.5.10-3T + 2.10-6.T2- 8.1W4.S 
Une eau de mer normale à 20'C a donc théoriquement 
un 63He = -1.66 % soit un rapport isotopique 3He/'He = R= 
1.361. 
En fait, on observe en général ;'('ur les eaux océani- 
ques de surface, un excès d'hélium-3 par ,-spport à la valeur 
théorique de l'équilibre de solubilité. Sous reportons un 6% 
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équilibre dynamique 
(injection de bulles) 
moyen de -1.3% pour les eaux de surface d'Atlantique Nord- 
Est (ANDRIE et al, 1987) comparable B celui observé par 
FUCHS et al (1987). Ces derniers attribuent l'excès observé 
B l'érosion saisonnière de la thermocline, entraînant vers 
la couche mélangée de surface des eaux thermoclinales enri- 
chies en hélium-3. Cet excès est significatif car il doit 
etre considéré par rapport A l'équilibre de solubilité dyna- 
mique de -1.8 %. Le fractionnement en faveur de l'hélium-4 
est en effet accentu6 par l'injection de bulles d'air B 
l'interface océan-atmosphère responsable d'une sursaturation 
en hélium (MERLIVAT and MEMERY, 1983). La table ci-dessous 
résume les écarts observés entre les @He correspondant aux 
valeurs théoriques et celles observees dans les eaux de 
surf ace. 
équilibre statique valeurs 
(solubilit6 théorique) observées 
eaux de surface 
eaux thermoclinales 
en Atlantique Nord 
(3He tritiumgénique) 
eaux profondes 
de Mer Rouge 
échantillons 
hydrothermaux 
I -1.8 X I -1.6 ,% I -1.3 % I 
-1 X B -1.8 % 
< 12 % 
30 X A 50 X 
730 % 
Pour les eaux thermoclinales ou profondes il faut 
distinguer les apports hydrothermaux de ceux purement tri- 
tiumgéniques. Nous reportons ci-apres des valeurs typique- 
ment rencontrées : 
I type d'échantillon I S3He % I 
1.2.2. Tritium : 
Les molécules d'eau tritiée se dbsintègrent suivant 
la relation : T = Toe'ht 
T = concentration en tritium A un instant t (en TU) 
To= concentration en tritium initiale (en TU) 
X = constante de désintégration radioactive du tritium 
(A = 0.05576 an-') 
TI,,= - - 12.431 ans (UNTERWEGER et al, 1980 : TAYLOR and 




6 2  
L'unité tritium (notée TU) représente un atome de 
tri tium H pour 10' atomes d' hydrogène ' H. Les correspondan- 









1 TU 3 6.686.107 atomes de tritium /kg d'eau 
1 TU G 1.110.10-'6moles HTO / kg 
1 TU 
1 TU 5 0.11815 Bq / kg 
3.193 pCi / kg 
teneurs en tritium 
1 à 3 T U  
5 à 8 m  
1.2 à 2.5 TU 
4 & 6 W  
1 à 2 T u  
La production d'hélium-3 tritiumenique (SHe,, ieri 
cm3 NTP) par un volume V (en cm3) d'eau tritiee de teneur 
initiale en tritium To (en TU) pendant un temps t (en années) 
s'krit : 
. 22400 . V . To. (1 -e-ht) 3Het,i= -To 
18 
3Hetri= 2.489.10"5 . V . To . (1- e-ht) 
avec X = 0.055764 an-' . 
A titre d'exemple, 40 g d'eau de mer de concentra- 
tion 1 TU stockée pendant 6 mois g&n&re 2.74.10'15 cm3NTF' 
d'hélium-3 tritiumgénique soit environ lo00 fois moins que 
la quantité d'hélium-3 dissous dans l'eau de mer avant déga- 
zage. Nous entrevoyons ici la difficulté majeure de la 
méthode de mesure de l'hélium par spectromérie de masse 
quand elle est appliquée aux échantillons tritium. 
Nous reportons ci-dessous les teneurs moyennes 
typiques d'eaux océaniques telles que celles étudiées dans 
ce travail : 




Fiaurc 2 : Ligne d’extraction des gaz dissous a Partir 
d’ &chant i 1 1 ons d’ eau de mer (tubes de cuivre). 
2.1. TECHNIQUE DE PRELEVEMENT : 
Les échantillons sont prélevés B partir de bouteil- 
les d'hydrologie classiques (Niskin ou GO Flow) suivant le 
principe de la méthode décrite par WEISS (1969). 
Le tube échantillon consiste en un tube de cuivre 
(qualité frigorifique, glacé interieur, dbshydrath), de 1 m 
de long et 0.7 cm de diametre interieur. Le tube est soli- 
daire d'un support en aluminium de meme que deux pinces (de 
frigoriste, Imperial-Eastman type 105 FF), placees aux deux 
extremittb du tube. L'eau est transfbree B partir de la bou- 
teille, par gravité, apres avoir balaye le volume du tube et 
des tuyaux (tygon) de raccordement. Le pdlevement doit &tre 
réalise d&s la remontee des bouteilles, avant tout autre 
prelevement, pour limiter le degazage. La pince sufirieure 
est alors fermée jusqu'au contact m&tal-m&tal des machoires, 
le tube est retourne et frappe pour chasser les bulles d'air 
résiduelles puis la seconde pince est fermée. Le tube est 
séché et chaque extremite est vidée de l'eau de mer residu- 
elle, puis remplie d'eau douce (afin de limiter la corrosion 
et la diffusion). Environ 40 cm d'eau de mer sont ainsi 
échantillonnés de façon étanche. 
Ce type de matériel s'avère 6tre le Systeme le plus 
efficace contre une éventuelle contamination vis-&-vis de 
l'hélium. Des tests d'étanchéité réalisés sur les pinces au 
spectromètre de masse ont conduit & des résultats aussi bons 
que ceux obtenus pour les meilleures vannes métalliques à 
soufflet soit un taux de fuite inférieur B 5.10-9atm.cm3.s-' 
Nous indiquerons plus loin les diverses précautions 
prises au-niveau d'une éventuelle contamination par le 
tritium. Pour l'hélium, les prél&vements doivent etre réali- 
sés à l'extérieur, dans une zone bien aért5e et exempte de 
toute contamination par de l'hélium provenant d'autres mani- 
pulations effectuées à bord . Lors du prelevement 5 & 10 % 
de l'hélium total provient de microbulles d'air : un 
enrichissement de la teneur de 1'atmosphGre environnante par 
de l'hélium-4 (l'hélium -sous forme d'hélium 4 pur- est un 
gaz vecteur fréquemment utilisé en chromatographie) peut 
donc, si l'on n'y prend garde, totalement altérer les 
mesures ( LUPTON, 1976) . 
2.2. TECHNIQUE D'EXTRACTION ET DE DEGAZAGE : 
2.2.1. Lime d'extraction et protocole analytique : 
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Le schéma de la ligne d'extraction est donne sur la 
Figure 2. Le tube échantillon est relié par des raccords 
CAJON à la ligne, entièrement métallique, permettant d'obte- 
nir une pression inférieure B 2.10-5torr (pompe 8, diffusion 
d'huile). Une ampoule de verre de forme étudiée, contenant 
0.6 g de charbon végétal actif, et un ballon de 100 ml en 
verre "supremax" d'aluminosilicate (CORNING 1720) sont éga- 
lement placés sur la ligne par l'intermédiaire de raccords 
CAJON. L'ensemble est pomp& et étuvé pendant 12 h B l5O.C 
jusqu'8 atteindre une pression au-moins égale 8. 2.10'5torr. 
La ligne est alors isolée du groupe de pompage et 
l'eau de mer est introduite dans le ballon de 100 ml en ré- 
ouvrant la partie du tube écrashe par la pince inférieure : 
1'6coulement ainsi réalisé doit &tre lent de façon i3 ne pas 
noyer la ligne et l'équilibrage du systbme dure ainsi pendant 
15 minutes. Un vase Dewar d'azote liquide est alors placé 
sous l'ampoule et un bain B ultrasons sous le ballon. 
L'ensemble des gaz dissous dans l'eau de mer échan- 
tillonnée sont transférés dans l'ampoule, la majeure partie 
des gaz s'adsorbant sur les charbons B 77'K. L'hblium. qui 
n'est pratiquement pas piégé sur les charbons actifs, est 
transféré dans l'ampoule par le flux de vapeur d'eau qui 
s'établit entre l'échantillon d'eau du ballon vers l'ampoule 
où la vapeur d'eau se congble. Ce systbme fonctionne à la 
manière d'une pompe B diffusion. La présence d'un capillaire 
B l'entrée de l'ampoule empESche toute rétrodiffusion de 
l'hélium. Cette phase d'extraction proprement dite est réa- 
lisée pendant 15 minutes. L'ampoule est alors scellée au 
chalumeau et la ligne est réouverte sur le groupe de 
pompage. 
L'eau contenue dans le ballon subit alors un déga- 
zage final sous ultrasons pendant quelques minutes. Le 
ballon est à son tour scellé au chalumeau. I1 est ensuite 
stocké pendant au-moins un an dans un congélateur (-2O'C). 
L'ensemble du systbme d'extraction comprend 6 lignes 
de ce type. En routine sont réalisées 6 extractions-dégazages 
par jour permettant d'obtenir 6 échantillons hélium (ampou- 
les, analysables tout de suite après l'extraction) et 6 
échantillons tritium (ballons, analysés au-moins un an 
après). 










Le taux de rkcupkration de l'hélium a kte &value à 
partir de l'hblium résiduel dans l'kchantillon d'eau avant 
le dkgazage final. I1 est superieur B 99.5 X et tout B fait 
comparable B ceux report& par JENKINS (1981) et FUCHS 








Nous reportons ci-dessous les quantith d'hblium (en 
nombre de coups lus sur 1'Bchelle de comptage du collecteur- 
4) analysées pour l'ampoule &chantillon apds l'extraction 
de 40 g d'eau apres 15 minutes d'huilibrage et 15 minutes 
d'extraction sous ultrasons avec point froid (1) et pour 
l'h&lium résiduel contenu dans le ballon scelle immediate- 
ment apres l'extraction (2), ainsi que le taux d'extraction 









Le taux d'efficacité moyen de 99.55 % k 0.1 % est 
vraisemblablement sous-évalué par le fait que nous ne tenons 
pas compte dans le calcul de la part de pollution dans la 
quantité mesurée d'hélium résiduel. 
Par ailleurs, il correspond à une limite inférieure, 
les mesures ayant ét6 réaliskes sur des échantillons d'eau 
douce (eau du lac de Lozère à Orsay) et ne prenant donc pas 
en compte l'accroissement de l'efficacité de l'extraction 
observée en présence de sel (cas des échantillons marins). 
Nous avons pu vérifier la validité de cette évalua- 
tion en considérant les quantités résiduelles d'hélium mesu- 
rées après environ un an de stockage dans les ballons 
tritium : l'ensemble de nos échantillons tritium conduit à 
un rendement d'extraction de 99.6 % 2 0.8%, tout B fait com- 
parable à la détermination ci-dessus. 
&ra 3 : Ligne d'introduction du spectromdtre de masse. 
n 1 reserve pompage primaire 
I ' # *  standard I air I et secondaire 
0.084~~3/ atmosph6rique 
I/ volumes 
bl de detente 
pieges a H2 
charbons atti'- w 
echantillon eau 
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3. ANALYSE PAR SPECTROMETRIE DE MASSE : 
3.1. LA LIGNE D'INTRODUCTION : 
3.1.1. Description d'ensemble : 
La Figure 3 décrit la ligne de préparation et 
d'introduction des échantillons (ampoules ou ballons). Apres 
la mise en place de l'échantillon sur la ligne, celle-ci est 
pompée jusqu' A une pression résiduelle inferieure B 10- 
torr. La ligne est alors isolée des groupes de pompage 
(pompe ionique et pompe B diffusion) et l'extrémité 
supérieure de l'échantillon est cassée. Les gaz sont 
transférés sur un piege A vapeur d'eau ( B  77'K dans l'azote 
liquide) pendant 1 minute puis sur un pi&ge B charbons 
actifs B 77'K pendant 5 minutes. Lors de cette phase la 
quasi-totalité des gaz sont adsorbés sur les charbons . 
Ainsi, parmi les gaz dissous dans l'échantillon d'eau de mer 
initial, seuls sont admis dans le spectrometre l'hélium et 
une fraction du néon. 
3.1.2. : Calibration des 6chantillons : 
Les quantités d'hélium-3 et d'hélium-4 des échantil- 
lons sont déterminées par comparaison avec des standards 
atmosphkriques de rapport isotopique COMU (RA = 1.384. ) . 
Le volume de l'aliquote d'air est tel que la quantité 
d'hélium contenue dans les standards soit directement compa- 
rable A celle des échantillons (environ 1.6.10- cm3 NTF' d' hé- 
lium-4 dans 40 cm3d'eau de mer). 
deux vannes métalliques Nupro accollées. I1 a été mesuré à 
la jauge de Mc LEOD et est égal B 0.08573 cm3 A 0.7% près. 
Son remplissage est assuré B partir d'une bouteille en acier 
inoxydable de 5320 cm3 elle-même contenant de l'air atmos- 
phérique prélevé dans des conditions de température, 
pression et humidité connues. Le volume réel v d'hélium cor- 
respondant à une aliquote est évalué par la relation 
Le volume de l'aliquote est construit A partir de 
v = 5.24.10-6. (Y] * [%] 
avec v = volume d'hélium-4 en cm3NTP (dénommé une dose) 
T = température en "K lors du prélèvement 
p = pression atmosphérique en mm Hg 
x = pression de vapeur d'eau à la température T (en mm Hg) 
e s In z e '1) e c o Y E c U 4) P s 3 'o o) o E o) m C o) W Y c . 2 4) c U v) .. 
a = taux d'humidité de l'air lors du prélèvement. 
Pour les échantillons d'hélium les standards utili- 
sés sont de 4 doses (c'est B dire 4 volumes aliquotes) afin 
d'obtenir des quantités d'hélium comparables à celles conte- 
nues dans les échantillons marins et de s'affranchir de cor- 
rections liées B la non-linéarité de la réponse du spectro- 
metre (cf.s.3.2.5.). Pour le tritium les standards utilisés 
sont constitués par des volumes correspondant & une dose. 
Les soutirages successifs des doses & partir de la 
reserve d'air atmophérique entrainent une legere modifica- 
tion de la quantité d'hélium contenue dans la dose au fur et 
à mesure de la fabrication des standards. Au bout de i sou- 
tirages la quantité réelle d'une dose est donnQe par : 
c i- 1  
vi = v 1  * (G) 
oÙ 
par la relation (2). 
vi = volume de la iemedoSe 
vl= volume d'hélium contenu dans la premiere dose, donné 
C = volume du réservoir d'air atmosphérique = 5320 cm3, 
c = volume de l'aliquote d'air = 0.085 cm3 
On obtient : vi = v1 . (0.999984)i-1 
soit une erreur relative sur la quantité d'hélium de la ieme 
dose par rapport B la premiere dose : 
Av, v1 - vi 
-= = 1 - (0.999984)"1 
"1 V1 
On calcule que les écarts sont de 0.16 % apres un soutirage 
de 100 doses et de 1.6 % après un soutirage de 1000 doses. 
Dans la pratique, ce dernier résultat correspond B environ 2 
mois d'analyses d'échantillons hélium, à raison de 6 échan- 
tillons et 6 standards 4 doses par jour. 
3 . 2 . ~ ~  SPECTROMETRE DE MASSE : 
3.2.1. Description d'ensemble : 
Le schéma du spectrométre est donné sur la Figure 4. 
L'appareil utilisé est un prototype VG 3000 à secteur magné- 
tique (90') et double collection conçu pour la mesure simul- 
tanée des isotopes de l'hélium, hélium-4 et hklium-3. Le 
spectromètre est muni d'une source B haute sensibilité (type 
NIER) et fonctionne en mode statique. Le groupe de pompage 
a 
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a) Schéma d’ensemble 
trappe (+50V 




SC:TICN e-e. b)Schéma de la botte (les d.d.p. 
indiquées eo& relatives au 
potentiel de la boîte (+3000V) 
Fioure 5 : Schema de la source du spectrombtre (d’aprbs la 
documentation fournie par VG Micromass LTD, Winsford, U.K.) 
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est constitue par une pompe Si diffusion d'huile et une pompe 
ionique et permet d'atteindre une pression limite voisine de 
10- o torr. En mode statique trois pompes GETTER maintiennent 
une basse pression en adsorbant la quasi-totalité des gaz 
actifs résiduels et des hydrocarbures. 
3.2.2. Description de la source d'ions : 
Le schéma de la source est reporte sur la Figure 5. 
Elle comprend une boîte dans laquelle les ions sont formés 
par bombardement électronique et un empilement de plaques et 
demi-plaques. La tension appliquée B la boite (-3000 V) dé- 
finit l'énergie des ions B leur entree dans le tube du spec- 
trometre. Le faisceau d'électrons est emis par un filament 
de tungstene et dirigé vers une trappe : le courant d'émis- 
sion du filament( - 6 mA) est régulé par l'intermédiaire du 
courant trappe ( N 1 mA). Les electrons sont accélérés par 
une tension filament-boîte d'environ 90-100 V (energie 
d'ionisation) et collimatés par un champ magnétique. A l'in- 
térieur de la boîte un repousseur permet d'optimiser l'in- 
tensité et la focalisation du courant ionique obtenu. Les 
ions émis passent au-travers de plusieurs plaques permettant 
d'ajuster la focalisation. Tous les réglages de la source 
sont vérifiés avant chaque série d'analyses, le matin. 
3.2.3. Le collecteur-4 : 
a) description : 
courant ionique d' ions 4He+ , typiquement lo9 ions/s 
pour 40 cm3 d'eau, est recueilli dans une cage de Faraday. 
I1 est amplifié par un convertisseur tension-fréquence puis 
délivré sur un intégateur digital (le temps d'intégration 
utilisé est de 5 secondes). Le signal final obtenu est pro- 
portionnel au nombre d'ions 4He+ introduits dans le 
spectromètre. 
Le 
b) ions détectables : 
Le signal obtenu sur le collecteur-4 permet d'analy- 
ser les ions de masses comprises entre 3 et 50 en utilisant 
un balayage automatique du champ magnétique de l'aimant- 
tube. La Figure 6 indique deux exemples d'analyses obtenues 
respectivement pour une aliquote d'air ( - 0.085 cm3 NTP) 
après passage sur la ligne d'introduction (Figure 6a)et pour 
les résidus du spectromètre celui-ci étant isolé du groupe 
de pompage (Figure 6b). Dans les deux cas apparaissent des 
pics correspondant aux ions CO;, Ar+, N; et Ne+ représentant 
les résidus (incomplètement pompés ou provenant du dégazage 
- -  - N2 
Ne20 Ne22 
I l  
- -' co2 
a) 
Fiqure 6 : Analyses deç residus du spectromdtre : 
a) specromdtre vide, isole du groupe de Pompage 
b) spectrometre + une aliquote 
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des parois du spectromr2tre lorsque celui-ci est isolé du 
groupe de pompage ). Les différences observées entre les 
Figures 6a et 6b se situent principalement au-niveau du 
néon , non totalement piégé lors de la préparation de 
l'échantillon atmosphérique sur la 
3.2.4. Le collecteur-3 : 
a) le multiplicateur d'électrons : 
Le multiplicateur JONHSTON 
de 20 dynodes cuivre-béryllium 
ligne d'introduction. 
Figure 7) 
MM1 utilise est constitué 
productrices d'électrons 
secondaires quand elles sont soumises B un impact d'ions 
(Figure 7a). Les électrons géneres B la surface de la pre- 
miere dynode sont accélérés par la tension inter-dynodes ap- 
pliquée ( - 3OOO/2O Volts) et la multiplication en chaîne 
des électrons est ainsi établie. Les impulsions obtenues sur 
l'anode (Figure 7b) sont de l'ordre de lo6 fois plus nom- 
breuses que les impulsions incidentes arrivant sur la pre- 
mière dynode. Le gain obtenu est fonction de la tension 
totale appliquée suivant la courbe de la Figure 8. Les im- 
pulsions de sortie sont intégrées en courant via un amplifi- 
cateur basse fréquence. Le signal final (comme le signal 
'He' ) est délivré par un integrateur digital et est propor- 
tionnel au nombre d'ions 3He' introduits dans le spectromb- 
tre (temps d'integration de 5 secondes). 
Le défaut majeur de ce système réside dans sa fragi- 
lité extrême. Les couches Be-Cu ont un très mauvais compor- 
tement vis B vis d'une mise B l'air, meme sec ; la seule 
mise en place du multiplicateur, avec le plus de précautions 
possibles (entrée d'azote dans le spectrom6tre ...), voit le 
gain fourni par le constructeur diminuer ; par ailleurs, les 
précautions habituelles prises lors de l'utilisation de sys- 
tèmes multiplicateurs d'6lectrons doivent être respectées 
pour limiter le vieillissement au-cours du temps d'utilisa- 
tion (le signal de sortie doit être inférieur B 1 PA). 
Toutes les analyses relatives aux données exploitées 
dans ce travail ont été réalisées avec ce type de 
multiplicateur. 
essais sont en cours avec un autre type de mul- 
tiplicateur ( EP-AEM 1000) et en mode de comptage impul- 
sionnel via un discriminateur. Ce système permet de diminuer 
sensiblement le bruit de fond. 
Des 
b) séparation des pics HD'S 3&' : 
Trois ions de masses voisines sont collectés au- 
t t t t t i  t t t t t t t  t t t t t t t t 
A I I  A I I  A I I  A I I  A- 
a) schema de principe 
Fiaure 7 : Multiplicateur d'electrons Johnston MMf 
(documentation fournie par JONHSTON Laboratories, 
Cockeysville, U.S.A.) : 
b) schema d'ensemble 
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KILOVOLTS f 
6AIU A5 A FUNCTION OF OPZRITlNO VOL'CAQC 
FOR 600€V INPUT ELECTRONS 
Fiaure 8 : Courbe de gain du multiplicateur en fonction de 
la tension d'utilisation (documentation fournie par JOHNSTON 
Laboratories, Cockeysville, U.S.A.). 
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- scan down 
- 1000 s 
-0.5 L 
lure 9 : Separation HO'/ 3He* au-niveau d u  collecteur- 
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niveau du multiplicateur : 
lions1 masse 1 
L'ion '*C4+ peut être également détecté mais il n'interfère 
pas directement avec les 3 précédents : il faut cependant 
veiller $, ce que les comptages sur la ligne de base ne 
soient pas réalisés B proximité du pic 12C4+. 
La Figure 9 montre la séparation entre le pic 3He+ 
et le pic HD+ . Le rapport HD+/3He+est voisin de 5 et diffi- 
cilement améliorable. I1 peut Qtre supérieur 35 lors de la 
remise en route du spectromètre. Nous concevons donc la né- 
cessité d'une bonne séparation des pics. Celle-ci est 
obtenue par un pouvoir séparateur adéquate (625) et une 
fente réglable. 
3.2.5. Etude de la linearite de reponse du spectrom&tre : 
Nous reportons sur la Figure 10 deux exemples de 
courbes de sensibilité de la source, pour l'hélium-4, c'est 
à dire l'étude de la variation du signal 'He obtenu sur le 
collecteur (P'He) en fonction du volume de gaz introduit (en 
nombre de doses N ou en volume d'hélium-4 V'He). 
Le premier cas est relatif à des échantillons de 
volume compris entre O et 16 doses (Figure loa). I1 apparaît 
que la courbe de réponse p4He = f(N) n'est pas linéaire : 
elle est correctement ajustée par la fonction puissance 
P'He = 1.539.10-3. NI.'*' 
avec N en nombre de doses et P'He en nombre de coups. Dans 
la pratique, nos résultats relatifs aux quantités d'hélium 
sont calculés par interpolation linéaire entre O et 4 doses 
suivant la relation 
P4He = 3.597.10-3. N. 
Dans le cas d'un écart de 20 Y. entre les signaux 'He obtenus 
pour un standard 4 doses et pour un échantillon (20% est la 
limite supérieure des écarts rencontrés), la prise en compte 
de la non-linéarité ramène cet écart à une valeur d'environ 
23 %. Nous considérons donc que l'effet de non-linéarité de 
la réponse de la source est de l'ordre de 3 % sur les quan- 
tités totales d'hélium dissous dans 40 g d'eau de mer. 
Les quantités d'hélium échantillonnées dans les 
tubes de cuivre ne peuvent représenter exactement celles de 
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F i g u r e  1Q : E t u d e  d e  la linearite d e  reponse de la source 
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prélèvement, le réchauffement est responsable d'un dégazage 
de l'eau ; d'autre part, nous avons deja mentionné l'influ- 
ence des microbulles d'air emprisonnées dans le tube de 
cuivre lors de l'échantillonnage. Compte-tenu de ces influ- 
ences, responsables sans doute pour plus de 3% de variabili- 
té sur les quantités d'hélium total prélevées, nous n'inter- 
pretons jamais de façon quantitative les r6sultats relatifs 
aux exces par rapport B la solubilite et nous ne jugeons 
donc pas necessaire de corriger ces données de l'effet de 
non-linéarité de la reponse de la source. 
Pour les petits 6chantillons (tritium), la courbe de 
la Figure 10b indique une reponse quasi-lineaire de la 
source pour des quantites d'helium inferieures B 1 dose 
(3.955.10-7cm3NTP 4He ou 5.395.10-13cm3NTP3 He). Les petits 
échantillons sont réalis6s B partir d'une ou plusieurs doses 
et de detentes successives dans un volume de 18.8 cm3 
(5 0.2 cm3) situé sur la ligne d'introduction. 
Compte-tenu du coefficient de régression obtenu (r2 '1) sur 
l'ajustement de la courbe de réponse entre O et 1 dose 
(Figure lob) il ne nous a pas paru indispensable d'utiliser 
des standards de volume infhrieur B 1 dose pour calibrer les 
échantillons tritium. 
Nos observations sont en accord avec celles de 
CLARKE et al (1976) qui rapportent que, pour des bchantil- 
lons contenant moins de 7. lo1* atomes d'hélium-4 (soit 
2.6.10-7cm3NTP 4He) , la réponse de la source est linéaire 
et indépendante de la composition du gaz introduit, notam- 
ment au-niveau de la quantité de néon de l'kchantillon. Nous 
avons donc abandonne les essais preliminaires d'un pibge 
cryogénique B 10'K (reportés dans ANDRIE, 1984). mis en 
oeuvre dans le but d'adsorber la totalite du néon sur la 
ligne d'introduction (LOTT and JENKINS, 1984). I1 s'avGre en 
effet que l'utilisation de standards 1 dose pour le tritium 
et 4 doses pour l'hélium donne satisfaction compte-tenu des 
autres causes d'erreur. 
L'effet de la non-linéarite de réponse de la source 
a été étudié au-niveau du rapport isotopique. La courbe de 
la Figure loc indique les variations du rapport 3He/4He en 
fonction du nombre de coups mesurés (entre O et 4 doses). La 
relation obtenue s'6crit R = 1.246 + (3.7.10-5.N). La moyen- 
ne et l'écart-type calculés sur ces 5 dBterminations sont 
1.267 2 0.024 (droite en pointillés sur la Figure loc), 
l'erreur statistique sur chacune des mesures étant de 
l'ordre de 0.025. I1 ne paraît donc pas justifié de corriger 
les rapports isotopiques mesurés d'un effet de non linéarité 
de la source non évident compte-tenu de l'incertitude des 
mesures. 
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F i s u r e  11 : Exemples de tableaux de resultats obtenus : 
a) Pour une journbe d’analyses d’bchant-il lons hbl ium 
b) Pour une journee d’analyses d’bchantillons tritium 
3.2.6. Acquisition des donn6es : 
Le spectrometre est pilote par un micro-ordinateur 
HEWLEIT-PACKARD HP86 réalisant automatiquement 1 ' ouverture 
et la fermeture des vannes pneumatiques du spectrometre, le 
centrage et le comptage simultane des pics 3He* et 4He+ 
ainsi que leur ligne de base, le traitement statistique et 
les calculs finaux. Chaque analyse consiste en une serie de 
50 5 secondes sur les pics suivie de 20 inte- 
grations de 5 secondes sur les "zéros" (ligne de base). Pour 
le tritium, compte-tenu des tres faibles quantites d'h6lium 
analysées (jusqu'g 1000 fois plus faibles que pour l'hélium 
dissous dans 40 g d'eau), des series de 300 integrations sur 
les pics suivies de 50 integrations sur les zeros sont réa- 
lisées. Les résultats sont calculés par le micro-ordinateur 
en tenant compte des erreurs statistiques sur chacune des 
séries de comptage des pics et de la reproductibilité des 
standards sur une journee. Nous reportons sur la Figure 11 
des exemples de résultats obtenus &-partir d'echantillons 
helium ou tritium. 
comptages de 
4.UTILISATION DE LA METHODE A LA MESURE DE L'HELIUM : 
4.1. REPRODUCTIBILITE DES ANALYSES DE STANDARDS : 
La Figure 12 montre un exemple d'enchaînement des 
rapports isotopiques obtenus pour différents standards sur 
l'ensemble d'une journée. En routine, l'erreur statistique 
sur la mesure de l'isotopie est d'environ k 0.15 X ,  en 
valeur absolue, pour 50 comptages. La précision des mesures, 
évaluée B partir de l'écart-type de la distribution du 
rapport isotopique des standards sur une journée est de k 
0.20 X. Au-niveau de la mesure de la quantité d'hélium 
total, pour les standards, la précision statistique est de 
0.1 $ alors que la reproductibilité sur les st'andards d'une 
journée est d'environ 0.3 X. 
4.2. REPRODUCTIBILITE DES ANALYSES D ' ECHANTILLONS : 
Plusieurs tests de reproductibilité sur la mesure 
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Fiaure 12 : Exemple d#encha$nement des rapports 3He/SHe 
obtenus pour ? e s  standards 4 doses d'une journee. 
lons prélevés sur la meme eau de mer ont été réalisés. Nous 
reportons dans la Table 1 les résultats obtenus à-partir 
d'une part de 13 échantillons d'une eau de surface (Table la) 
et d'autre part de 9 échantillons d' eau de fond (Table lb). 
Les rapports isotopiques sont reportés sous forme de b3He% ; 
les quantités d'hélium analysées sont reportées sous forme 
des exces en hélium-4 par rapport B la solubilité théorique 
(WEISS, 1971). Pour la premiere série d'&chantillons, le 
résultat obtenu est tout B fait satisfaisant au-niveau du 
@He% égal B -1.41 % 2 0.4 %. Cette valeur correspond B celle 
reportee par FUCHS et al (1987) pour des eaux de surface, 
avec un léger exces d'helium-3 par-rapport au 6% de l'équi- 
libre de solubilite (-1.66 %). La reproductibilite sur le 
SsHe ( f 0.4 %) est deux fois plus grande que la reproducti- 
bilité obtenue &-partir de standards : ceci est du aux 
erreurs introduites par 1'Bchantillonnage et l'extraction . 
La valeur moyenne et la dispersion des excbs d'hélium-4 ob- 
servés (12.7 % fi 5 %) refletent également ces erreurs. Nous 
devons considérer la reproductibilite de 2 0.4 % sur les 
63He comme une limite superieure etant donne la méthode uti- 
lishe pour préparer cette série d'echantillons : les extrac- 
tions ont été faites &-partir d'environ 40 g d'eau pesés 
dans un ballon puis congelés ; places sur la ligne d'extrac- 
tion, les ballons ont alors ét6 pompés puis d6congel6s : la 
faible reproductibilite de cette methode est visualisée par 
l'importante dispersion des exces d'helium mesures. 
erreur reproductibilité 
REPRODUCTIBILITE statistique des 
(50 comptages) standards 
@He % 0.15 % fi 0.20 % 
Pour la deuxieme serie d'analyses, les échantillons 
ont éte prépares dans des tubes de cuivre &-partir d'une ré- 
serve d'eau de 50 litres. Les résultats sont excellents au- 
niveau de la reproductibilite des quantites d'hélium-4 
extraites (10% fi 0.75%). L'écart-type sur les distributions 
des 63He% de 0.7 % est nettement moins satisfaisant que pour 
la premiere série. I1 est vraisemblablement du au fait que 
l'eau utilisee, bien que prélevee sous pression atmosphéri- 
que, n'ait pas éth suffisamment équilibrée avec l'air sus- 
jacent comme l'indique la valeur moyenne des @He mesurés de 




f 0.40 X 
Nous résumons ci-dessous les performances de la 
méthode en ce qui concerne la mesure du 6% : 
et la mesure des exces d'helium par 
















TABLE 1 : a) test de rearoductibilit6 sur une eau de surface 
exces 















S3He moyen = -1.41 X * 0.40 f exc6s moyen = 12.75 X f 5% 























63He = 5.25 X * 0.7 % exces moyen = 10 X * 0.75 X 
REPRODUCTIBILITE 
quantité (4He) 
5. UTILISATION DE LA METHODE A LA MESURE DU TRITIUM : 
erreur reproductibilité reproductibilité 
statistique standards échantillons 
f 0.10 % * 0.30 x k 1.0 x 
5.1 PRINCIPE DE LA METHODE : 
La methode, relativement facile B mettre en oeuvre 
pour les mesures de l'hélium ochnique, est beaucoup plus 
délicate pour la mesure du tritium. 
Pendant le stockage de l'eau de mer degazee, le 
tritium se dbsintegre en donnant un atome d'helium-3 suivant 
la réaction 
:H-;He + O -le 
La relation (I) donnée au §. 1.2.2. relie le volume 
d'hélium-3 tritiumgbique 3Het i générb pendant le stockage 
d'un volume V d'eau B la concentration initiale en tritium 
To de cette eau et au temps de stockage t. La mesure par 
spectrometric de masse de ce volume 3Hetri permet donc 
d'acceder B la teneur initiale en tritium de l'échantillon : 
_ _  
3Het r i  
To = 2.48g.10-15. V . (l-e'ht) (3) 
En fait, dans le calcul de la teneur reelle en tritium de 
l'echantillon B la date du prél&vement, nous devons intro- 
duire différents facteurs de correction pour prendre en 
compte : 
a) le fractionnement isotopique intervenant lors du dégaza- 
ge, évaluable par la perte en eau pendant l'operation, et 
conduisant ii un enrichissement HTO/H,O, 
b) l'influence de la salinité sur la conversion masse-volume 
de l'échantillon, 
c) le temps écoule entre la date du degazage et la date du 
prélevement. 
La formule de détermination de la teneur en tritium 
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CO8DO#itìOn du b18nC 1. b 88 (Unit6 : CcBTP d'hcliur-3) 
(1) blanc do rpectro seul = Y.S.10 - 16 
(2) contribution de 1. ligne d'introduction = 3.J0"6 
( I )  rgsidu de dCg.ta(0 (a t=0) = Y.S.YO"~ 
(5) rgridu de d6a.ragr (agrar r t o c k y e )  9 6.10'" 
(3) coatribution de la ligne de d68ataae = 3.10 -16 
F a ?  : Differentes contributions a la pollution des 
echantillons tritium. 
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de l'échantillon B la date du prélevement devient : 
1 AM - A t 1  e . (1 - 0.1. -) (4) 3Het r i  T =  
-At*) * M( 1-S) M 
2.489.10- 5 (1-e 
avec : 
3Het r i  = quantité d'hélium-3 tritiumgénique mesurée (en cm3NTP) 
X = constante radioactive du tritium = 0.055764 an-l 
t,= intervalle entre les dates de dégazage et d'extraction 
(en annee) 
t,= durée du stockage (en annee) 
M = masse de l'échantillon d'eau apres dégazage (en g) 
AM = masse d'eau perdue pendant le dbgazage (en g) AM 
Le terme correctif (1 - 0.1. -) est determin4 B partir de M 
la valeur du coefficient de fractionnement OL = 1.15 reporté 
par CLARKE et al (1976). 
Une des difficultés de la technique réside dans le 
fait que les opérations de dégazage et d'analyse spectromé- 
trique elle-meme ne se font pas dans un milieu totalement 
exempt d'hélium et que les materiaux utilisés ne sont pas 
absolument étanches B l'helium : la contamination résiduel- 
le, malgré de rigoureuses prkautions, atteint quelques 
10-'5cm3NTP d'hélium-3 soit, dans certains cas, autant ou 
plus que la teneur en 3Hetri que l'on doit mesurer. 
La teneur en 3Het i reelle est calculbe connaissant 
la quantité exacte d'hélium-3 de pollution : celle-ci est 
déterminée B partir de la teneur en hélium-4 mesuree et du 
rapport isotopique atmosphhrique : 
5.2. ETUDE DE L'HELIUM DE POLLUTION : 
La Figure 13 indique la composition du "blanc" de la 
méthode résultant du résidu de dégazage, de la pollution 
liée B la ligne d'extraction, de la pollution liée B la 
ligne d'introduction et du blanc du spectromQtre lui-meme. A 
ces differentes causes de contamination s'ajoute la diffu- 
sion de l'hélium &-travers le ballon, considérablement re- 
duite par le choix du verre utilisé. 
FRANCIS J. N ORTON 
K IS THE PERMEATION VELOCITY OF HELIUM 
PER SEC. PER MAREA PER M U THICKNESS 
THRU GLASS IN UNITS OF CM3 GAS IN.T.P.1 
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Fro. 3. Helium permation zate through vanour llkpa u function of temparture. 
_ _  
Figure 1 4 : Courbes de variation de la permeation de 
l’hdlium pour differents verres en fonction de la 
temperature (deapres NORTON, 1957). 
5.2.1. Etude de la contamination par diffusion 8- 
travers le verre du ballon de stockage : 
5.2.1.1.Choix du verre utilise dans la fabrication des 
ampoules et des ballons : 
Pour un type de verre considéré, la quantite 
d'helium diffusant &-travers le verre s'exprime par la rela- 
tion (ALTEMOSE, 1961) : 
AP 
. S . t  (5) avec q (en c m 3 W )  = K . - d 
K = taux de perméation du verre (en cm3NTP.mm/cm Hg/cm2/s) 
Ap = difference de pression entre les parois interne et externe 
d = épaisseur de la paroi de verre (en mm) 
S = surface de la paroi de verre ( en cm2 ) 
t = temps de stockage (en secondes) 
Le taux de perméation K s'exprime par K = s .D, avec 
s = solubilité de l'helium dans le verre (en cm3NTP/cm3/atm) 
D = coefficient de diffusion de l'hklium dans le verre (en cm2/s) 
du verre ( en cm Hg) 
La Figure 14 (d'aprb NORTON, 1957). donne les taux 
de perméation de differents types de verre dont le pyrex et 
le verre "supremax" CORNING 1720 de composition (62% 
SiO, , 5% B203 , 18% Alzo,, 15% Ca0 + MgO ) (d'aprhs NORTON, 
1953) * 
I1 apparait que pour un temps de stockage donne, B 
temperature ambiante, l'utilisation du verre Corning 1720 
permet d'abbaisser d'un facteur 5.104 la quantite d'helium 
diffusant dans le verre. Le stockage i3 -2O'C permet d'abbais- 
ser d'un facteur 36 supplementaire cette contamination. 
Dans la pratique nous utilisons donc des ballons en 
verre Corning 1720 et les échantillons sont conservés au 
congélateur i3 -2O'C pour limiter la contamination par 
l'helium atmosphbrique. 
5.2.1.2. 
Corning 1720 : 
Expériences de diffusion de l'helium dans du verre 
Des expériences de diffusion effectukes i3 partir de 
ballons vides scelles et recuits i3 différentes températures 
ont permis d'évaluer les coefficients de permeation de 
l'hélium &-travers le verre Corning 1720. Nous reportons 
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Les deux premieres expériences permettent le calcul 
de la solubilité de l'hélium dans le verre les dimensions 
des ballons &ant 6 cm de diametre et 1.6 mm d'epaisseur 
soit un volume de verre de 18 cm3 environ : 
s = 1.15.10-8cm3NTP 4He/ cm3 de verre 
Le taux de permeation K de l'helium &-travers le 
verre est fonction de la température suivant la loi 
d'Arrhenius suivante : 
Q -- 
K = A . e  RT (NORTON, 1953) avec 
K en cm3NTP.mm/cm2/cm Hg/s 
A, constante, en cm3NTP.mm/cm2/cm Hg/s 
Q = énergie d'activation du verre (en cal) 
R = constante des gaz parfaits - 2 cal/'K 
T = température absolue de l'experience (en OK) 
A partir de la relation (5) et de la quantité q 
d'hélium mesurée pour chacune des experiences, nous avons 
déterminé les taux de permeation de l'hélium dans le verre 
Corning 1720 puis les constantes A et Q. Dans les calculs, 
nous avons considéré : 
Ap = 4.1W4cm Hg 
d = 1.6 mm 
S = 110 cm2 (diametre = 6 cm) 
. S . 3600 egal & 100 soit un terme - AP 
d 
La relation donnant le taux de permeation de l'helium dans 
le verre Corning 1720 en fonction de la température s'écrit 
donc : 
13722 -- Q -- 
K = A e  RT = 1.365.10-6. e 2.T 
soit, B -2O'C : 
K-*oc = 2.28.10 - 1 8  cm3NTP.mm / cm2/cm Hg/s 
On peut alors calculer la quantité d'hélium suscep- 
tible de diffuser &-travers le verre, les ballons etant 
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stockés pendant un an à -20°C, en utilisant la relation (5) 
q = 2.10-12cm3NTP d'hélium-4 pendant un an 
soit 2.7. 10-1 cm3 NTP d'hélium-3 
Cette contribution s'avere donc Qtre totalement né- 
gligeable dans l'inventaire des diverses pollutions de la 
Figure 13. On peut noter que des analyses d'hélium résiduel 
dans différents ballons stockés pendant des durées diffkren- 
tes ont conduit B des résultats tout B fait en accord avec 
ces conclusions. 
N.B. : Le rapport isotopique moyen de l'hélium diffusant 
dans le ballon pendant le stockage correspond B un 63He de 
-11 x. 
5.2.2. Taux de fuite du spectrombtre : 
La Figure 15 indique l'évolution de la quantité 
d'hélium contenue dans le spectrometre lorsqu'il est isolé, 
vide, du groupe de pompage. La premiere partie de la courbe 
obtenue correspond au dégazage du spectromGtre, la dewcieme 
partie constituant réellement le taux de fuite. 
trometre à la pollution totale de l'échantillon (pour un 
temps d'analyse de 26 minutes) égale B 1.5.10-16cm3NTP 
d'hélium-3. 
On évalue ainsi la contribution du "blanc" de spec- 
5.2.3. Contribution de la ligne d'introduction : 
Environ 300 mesures de "blancs" de ligne ont été 
réalisées, correspondant B l'isolation de la ligne du groupe 
de pompage, pendant 6 minutes, durée de la préparation des 
khantillons. 
La moyenne obtenue pour l'ensemble des blancs est de 
3.10-16cm3NTP d'helium-3 avec un @Hemoyen - -11.5 X. Compte- 
tenu de notre limite de détection nous devons considérer 
cette derni&re valeur comme étant entachée d'une importante 
incertitude absolue. 
5.2.4. Contribution libe B la phase de degazaRe et 
au stockage : 
5.2.4.1. Influence de la soudure : 
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Figure 15 : Evolution de la quantite d’helium-4 mesuree dans 
le spectromdtre ¿e masse en fonction ¿u temps (taux de fuite 
du spectromdtrc). 
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Une dizaine de tests ont été réalisks, directement 
sur la ligne d'introduction du spectromètre, afin de 
déterminer la quantité et l'isotopie de l'hélium relargue 
lors d'une soudure. Les valeurs d'hélium-3 et -4 mesurées 
sont du même ordre de grandeur que celles du blanc de ligne 
et nous considérons donc que l'effet de la soudure est 
négligeable. 
5.2.4.2. Contribution de la ligne de déRaZaRe : 
Des séries de "blancs" de ballons sans eau pompés 
dans les memes conditions que celles d'un degazage d'bchan- 
tillon d'eau de mer, ont et6 faites et ont conduit A une 
contamination de l'ordre de 3.10'16cm3NTP d'h6liu.m-3. 
5.2.4.3. Résidus de degazage : 
Ils ont été évalués soit directement apres degazage, 
soit après stockage pour tenir compte de la cinétique du 
degazage de l'hélium résiduel dans la glace. Les moyennes 
obtenues sont respectivement de 1.5.10-l5 et 6 . l 0 - l 5 c m 3 ~  
d'hélium-3. Ils constituent la contribution la plus impor- 
tante B la pollution totale dans les bchantillons. 
5.2.5. Influence de l'isotopie de la Bollution sur 
le calcul de l'hblium-3 tritiumgCniaue : 
La determination de l'helium-3 tritiumgbique est 
faite en retranchant B la quantite d'hblium-3 totale mesuree 
la quantite d'hklium-3 de pollution : 
Toutes nos analyses ont 6tB faites en considérant une origi- 
ne atmosphérique pour l'hélium-3 de pollution soit : 
3Hetri = 'Hetotal - 3Hepoll 
3Hetri = 3Hetotal - 4~e,0,,* RA 
avec R A =  1.384.10-6 
Nous calculons ci-après la contribution d'un écart 6 
l'isotopie de l'atmosphère sur nos résultats finaux rela- B 
tifs au tritium. 
Soit Tmes la teneur en tritium telle que nous la me- 
surons et Tcorr la teneur obtenue en prenant en compte 
1 '&cart A 1 ' isotopie atmosphérique 63He%. 
3Hetri = A. T. (1- e-ht) 
avec A = 2.489.10-l5. V N l.lO"3 pour 40 g d'eau 
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I tritium(TU) 
Table 2 : DiffCrentes teneurs d'bchantillons d'eau ou de 
vapeur d'eau connelee analyses conme tests de la 
contamination en tritium par les montres ou par 
l'atmosphere : 
57 +/- 13 
'5070 +/- 542 
7420 +/- 77? 
373 +/- 49 
6800 +/- 67e 
439 +/- 56 
68 +/- 11 
32 +/- 8 
185 +/- 28 








(+ montre luminescente) 
congklateur (ORSAY) 
eau du robinet (IGNY) 
congélateur (PARIS) 
Institut Oc6anographique 
bout de tube (FOCAL) 
bout de tube (PHYCEMED) 
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Het o t o 1 = A. Tmes.(l- e-ht) + 4He.R, 
63He 
100 
Hetotal= A. Tcorr.(l- e-ht) + 4He.RA.(1 + -) 
d'où : 
A titre d'exemple numerique, considerant une pollution 
moyenne B la date des analyses Phycemed et Merou d'environ 
1. 10-8cm3NTP d'helium-4 on calcule, pour un S3Hepol,6gal B 
-10 % une contribution de l'ordre de -0.25 TU les echantil- 
lons etant stockes un an. 
Nous n'avons pas tenu compte de cette correction 
dans nos résultats finaux considerant l'importante disper- 
sion de l'isotopie de l'helium de pollution et du fait que 
nous n'avons pas encore acquis de résultats d'intercalibra- 
tion avec les laboratoires de JENKINS ou de ROETHER : seuls 
ces derniers permettront d'6valuer une eventuelle contamina- 
tion par le tritium atmosphbrique sur le C.E.N. Saclay. 
5.3. CONTAMINATION PAR LE TRITIUM : 
5.3.1. Causes : 
Deux causes essentielles de contamination peuvent 
intervenir de façon drastique lors du prblevement ou de la 
préparation des echantillons : l'&change de vapeur d'eau 
tritihe avec l'eau de l'echantillon (WEISS et al, 1976) et 
l'apport de tritium &mis par les montres luminescentes 
(SCHELL, 1971). Ce dernier est certainement la cause de la 
contamination d'une série d'echantillons de bas-niveau 
(FOCAL). Nous reportons dans la Table 2 differentes teneurs 
en tritium mesurées B titre de tests (r4alises par comptage, 
B la Faculte d'ORSAY). 
L'influence des montres est bien mise en evidence 
ainsi que celle de l'atmosphere tritibe de Saclay (visible 
au-niveau de la teneur de la glace des cong4lateurs ainsi 
qu'au niveau de la teneur de l'eau douce des bouts de tubes 
de cuivre entreposQs B Saclay). 
Afin de minimiser les risques de contamination au 
laboratoire sur le C.E.N. nous réalisons depuis Janvier 1985 
toutes les manipulations de pdparation et de stockage des 
tubes de cuivre, d'extraction et de degazage des 
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échantillons en-dehors du C.E.N., B Paris (Institut 
Ocbanographique) où la teneur en tritium de l'atmosph8re est 
faible. 
5.3.2. Precautions a prendre : 
a)avant le prblgvement : 
Les tubes sont dbcoupes dans une atmosphere non con- 
taminbe. Dans le cas d'Bchantillons prblevBs en cannettes ou 
en flacons, ceux-ci sont prealablement btuvds B 300'C sous 
vide pendant 16 h puis remplis d'argon et bouches. 
b) lors de l'analyse : 
- L'ensemble de la verrerie (ballons et ampoules) est &uv& 
B 300'C sous vide pendant 16 h puis rempli d'argon avant 
d'&tre utilise. - en place des bchantillons sur la ligne d'extrac- 
tion est faite apres avoir realise une entde d'azote sur 
l'ensemble de la ligne. - B 160'C de l'ensemble de la ligne est dalise 
avant les extractions. - Lors de l'analyse par spectrometric de masse, une entrbe 




5.4. CALCUL D'ERREUR : 
La relation (3) au Q.5.l. peut s'bcrire : 
B, = pic 3Hetotal mesure pour un Bchantillon tritium 
B,= pic ,He mesur6 pour un échantillon tritium 
D,= pic 3He pour une dose 
D,= pic ,He pour une dose 
5.678.10- 3 
2.5.10-l5.V. (1 - e-ht) A =  
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ConsidBrant que les erreurs sur V, t, B, et D, sont 
négligeables par rapport aux erreurs sur B, et D, on calcule 
la précision sur la mesure du tritium par la relation : 
Soient 
les 
une dose. On obtient : 
P, = - et E, = - les precisions respectives sur 
pics helium-3 d'un Bchantillon tritium et d'un standard 
*3 D3 
T2 
Pour des échantillons de 1 TU stockes pendant un an 
les valeurs numeriques moyennes des differentes erreurs B 
l'epoque des analyses reportees dans ce travail sont : 
B, = 8.10-15cm3NTP ,He avec P,- 20 % 
B, = 2.2.10'9cm3NTP 'He 
D, = 6.07.10-13cm3NTP 3He avec E, = 2.4 % 
D, = 4.45.10-7cm3NTP 'He 
On obtient : -- 30 % soit aT - f 0.3 TU pour 1 TU. T 
La formule (6) ci-dessus peut egalement s'bcrire : 
I1 
les plus influant sur la précision sont : 
est nettement mis en evidence ici que les deux facteurs 
- le rapport signal/bruit, directement lie aux performances 
du multiplicateur d'electrons. 
- le rapport 3HePoll/ ,Hetri, directement li6 4 l'efficacité 





0 1 2 3 4 
lirite de detection (cor3NTp3~ 
(0) 3.7s. 10-15 
QJ 7.5.10’16 
figure 16 : Incertitude absolue sur la mesure des pics 
helium-3 en fonction de la quantitd hdlium-3 masurde .: 
a) 300 comptages du pic + 50 comptages des tdros 
b) 10 series de 12 comptages sur le pic alternees avec 10 
series de 10 comptages sur les zeros. 
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5.5. LIMITE DE DETECTION : 
La Figure 16 reporte les écarts-types statistiques 
des mesures d'hélium-3 réalisées pour 310 échantillons B 
basse teneur (essentiellement des "blancs"). On observe deux 
groupes distincts correspondant, d'une part aux mesures 
réalisees B partir de 300 comptages sur les pics helium-3 et 
-4 et 50 comptages sur les zéros, d'autre part celles obte- 
nues sdries des 12 comptages sur les pics alternées 
avec 10 sdries de 10 comptages sur les zeros. On determine 
pour chacun des deux groupes la limite de détection de la 
methode que nous definissons comme la valeur de l'erreur sta- 
tistique sur la mesure du pic helium-3 (zeros deduits) quand 
celui-ci tend vers zéro. Les valeurs sont reportees dans le 
tableau ci-dessous ainsi que leur équivalent en TU (pour 40 
g d'eau stockes un an). 
par 10 
équivalent en TU 
(40 g, 1 an) 
octobre 1984 3.7.10' 5 cm3N"P 3He 
7.5.10' ' cm3N"P 3He 
0.5 
o. 15 
5.6. REPRODUCTIBILITE DE LA MEXHODE : 
La Table 3 reporte les données relatives aux teneurs 
de tritium de 4 6chantillons de la meme eau de surface 
(Table 3a) d'une part, et de 6 échantillons de la meme eau 
de fond (Table 3b) d'autre part ayant &tb stockes environ un 
an apres degazage. 11 apparait que la reproductibilit6 dans 
les deux cas est proche de k 0.2 TU, voisine du u statisti- 
que évalue B partir de la dispersion des 300 comptages et 
tout B fait comparable & la limite de détection &valu&e au § 
5.5. 
La Table 3c donne les quantites d'helium-3 mesurées 
ainsi que leur Q statistique ou leur incertitude absolue 
calculbe &-partir de la dispersion des standards de la 
journee et leur équivalent tritium ( pour 40 g d'eau stockés 
un an). L'&art-type ( 2 0.14 TU) sur la valeur moyenne de 
ces 7 mesures (- 0.004 TU) est tout B fait comparable B la 
limite de detection calculke precédemment. 
6. PERSPECTIVES : 
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3HeDOl1 (cm3NTP) 
Table 3 : Tests de reproductibilitC sur les mesures tritium 
Table 3a : Echantillons d'eau de surface M6diterranke : 
( analyses le 27/6/1985) 
tritium date du 




























Table 3b : Echantillons d'eau de fond de MBditerranee : 
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teneur I moyenne 12.00 ml 
-0.004 TU 
2 0.14 TU 
lreproductibilitélk 0.20 I 
Table 3c : Teneurs en tritium fictives calculees B partir 
des quantitbs d'helium-3 de diffkrents blancs 
40 g d'eau stockes pendant un an) 
















L'évolution de la limite de detection entre 1984 et 
1985 est encourageante : la seule modification du mode de 
comptage au-niveau du collecteur 3 a en effet fait gagner un 
facteur 4 sur la limite de détection B attendre de notre 
systbme. La limite de detection a et6 egalement amelioree en 
remplaçant le systbme de mesure du courant en sortie du mul- 
tiplicateur par un systbme de comptage des impulsions deli- 
vrees B l'anode du multiplicateur. D'autre part, nous avons 
entrepris des essais avec un autre type de multiplicateur 
(ETP - AEM 1000) dont le bruit de fond s'avkre etre 5 fois 
moins important que celui du multiplicateur Jonhston MM1 : 
cependant, nous n'avons pas obtenu toute satisfaction B 
cause du taux d'efficacite insuffisant de ce systbme. 
D'autres progres sont B attendre liés au choix d'un autre 
type de detecteur B faible bruit de fond ( galettes de 
microcanaux par exemple). 
Nous rappelons ici que, en plus du rapport signal/- 
bruit, deux facteurs influent directement sur la limite de 
detection : - la quantite d'eau d&gaz6e, - la duree du stockage de 1'6chantillon. 
On conçoit que l'on ne peut accroitre exagérement la dur6e 
du stockage, un delai de plus d'un an entre pdlbvement et 
analyse semblant etre prohib4 . 
Nous prkvoyons par contre un systbme de degazage 
embarquable B bord des navires oceanographiques qui permet- 
tra de preconditionner B bord des Bchantillons d'environ 500 
ml d'eau de mer dans des ballons scelles. Un facteur 10 sur 
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Les divers échantillons &tudi& sont relatifs & la 
premiere campagne MEROU en Juin 1982. Ils ont BtB collectés 
dans le but d'apporter des informations complementaires A 
celles deduites des mesures physiques ou chimiques au plan 
de 1'6tude de la circulation genérale du bassin. 
Depuis 1964, l'existence de saumures ("brines") 
observ6es au fond de certaines fosses de la Mer Rouge a été 
commentée. I1 est maintenant admis que, en plus d'un enri- 
chissement exceptionnel en sel, les saumures sont egalement 
le siege d'une activite hydrothermale. Les processus 
d'hydrothermalisme sont responsables de supersaturations en 
hélium-3 et ce traceur semble donc particulierement bien 
adapte A 1'Btude de la circulation profonde de la Mer Rouge. 
Avant d'entreprendre une étude detaillee des resul- 
tats obtenus nous decrivons ci-dessous les principales carac- 
teristiques de la circulation de la Mer Rouge. 
1 t 
--- -- 
a) d'rprdr CRCISSHOFF ( 1969) 
b) d'aprbs MCININS (1973) 
c) d'aprh HOftCOS 
et S O L I M  (1974) 
-urm 1 : Schdmas de circulation ginirale de la Mar Rouge. 
2.HYDROLOGIE DE LA MER ROUGE 
La Mer Rouge constitue l'exemple type d'un bassin de 
concentration. Fermé au Nord (le canal de Suez a un effet 
totalement négligeable dens le bilan en eau), ce bassin com- 
munique au Sud avec l'océan Indien par le détroit de Bab el 
Mandeb A environ 125 m de profondeur (NEUMANN and Mc GILL, 
1962). Elle est située en zone aride, sans aucun apport flu- 
vial, et l'évaporation y est largement supérieure aux préci- 
pitations (MORCOS, 1970). En ét&, les vents dominants sont 
de NordlNord-Ouest sur toute l'étendue de la Mer Rouge avec 
une vitesse moyenne mensuelle de l'ordre de 5 m/s (BEHAIRY 
et al, 1981). En hiver, dans la partie septentrionale du bas- 
sin (essentiellement dans le Golfe de Suez), d'importants 
processus de formation d'eaux denses interviennent sous 
l'action des vents de Nord-Ouest et du refroidissement 
climatique saisonnier (MAILLARD, 1974 ; MORCOS and SOLIMAN, 
1974 ; WYRTKI, 1974). 
La renverse des vents entre 1'&& et l'hiver (les 
vents sont de Sud/Sud-Est dans la partie méridionale du bas- 
sin en hiver) est responsable de la différence de circula- 
tion de surface entre ces deux saisons (PATZERT, 1974). 
Alors qu'en hiver le flux entrant en provenance de Bab el 
Mandeb est superficiel, en ét&, la structure des eaux est A 
trois couches, au-moins jusqu'A 17" : le flux entrant est 
centré entre 70 et 100 m et est recouvert par une faible 
épaisseur (40 m environ) d'eaux de Mer Rouge sortantes 
(MORCOS, 1970). 
Les deux schémas de circulation générale proposés 
respectivement par GRASSHOFF (1969) et MANINS (1973) (Figure 
la et lb) ne correspondent pas B des situations d'été mais 
sont des modeles globaux obtenus surtout ZI partir de données 
d'hiver. Les deux modeles font apparaitre un flux superfi- 
ciel vers le Nord et la plongée des eaux au Nord due A 
l'bvaporation et au refroidissement. Par contre, on peut 
noter les importantes différences dans ces deux schémas de 
circulation et la relativement grande imprécision qui per- 
siste sur la détermination de la circulation profonde et in- 
termédiaire de la Mer Rouge. Pour compenser la plongée des 
eaux au Nord, un flux d'eau doit alimenter le bassin Nord en 
meme temps que le flux de surface. Dans le premier cas 
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u $ u r r  Q : Distribution verticale de la tempdrature en Juin 
au Sud du bassin de la Mer Rouge et le long du seuil de Bab 
el Mandeb (d'aprPs MAILLARD et SOLIMAN, 1985). 
nant de la remontée des eaux profondes au Sud, 
environ 300 m. Dans le 2' cas (Figure lb), il existe 
jusqu' B 
tout le 
long du cheminement des eaux profondes vers le Sud, des 
remontees d'eaux venant réalimenter le Nord du bassin. Pour 
des profondeurs inférieures B celle du seuil, le schema de 
MANINS (1973) (Figure lb) est tres proche de celui proposé 
par PHILLIPS (1966) &-partir d'une modélisation des courants 
de convection d'un bassin B seuil. La Figure IC, d'apres les 
calculs de vitesse de MORCOS et SOLIMAN (1974), explicite la 
circulation d'hiver au Nord de 25" : en-dessous de 500 m, 
le flux dominant et dirige vers le bas et vers le Sud ; il 
est en partie compensé par une remont6e des eaux dans la 
partie centrale de la Mer Rouge. WYRTKI (1974) decrit un 
flux profond egal B l/5 du flux de surface en hiver alors 
que les eaux profondes sont quasi-stagnantes en kt&. 
3. CAMPAGNE =OU A : CONTEXTE GENERAL 
La Figure 2 indique les stations échantillonnees 
pour l'h6lium, le tritium, le deuterium et l'oxygene-18 
lors de la mission MEROU A du 16 Juin au 4 Juillet 1982, dé- 
crite dans BEAWERGm et al (1984). Elles sont, pour certai- 
nes, les reoccupations des stations Geosecs (DeCembre 1977). 
Nous ferons réference également aux resultats acquis lors de 
la campagne MESEDA II (Juin 1979) dont les stations sont fi- 
gurkes sur la carte. 
La Figure 3 donne les diagrammes T-S des stations 
échantillonnees. Elle indique clairement l'evolution des ca- 
racteristiques des eaux de surface depuis le detroit de Bab 
el Mandeb jusqu'au Nord du bassin avec une nette augmenta- 
tion de la salinité associee B un refroidissement. Pour la 
station 5, le profil T-S est tres réduit ce qui demontre 
l'homog6néisation verticale et la plongee des eaux du Nord. 
Le diagramme de la station 49 indique bien la sortie de 
l'eau chaude salée provenant de la Mer Rouge. En-dessous de 
200 m les caracteristiques hydrologiques des eaux sont tres 
homogenes sur l'ensemble du bassin. Les diagrammes T-S con- 
courrent au mbme point (21,4"C en température potentielle et 
40.6 X en salinité). I1 existe cependant un faible accrois- 
sement de la température de l'eau profonde du Nord au Sud 
résultant des échanges (convection ou diffusion) avec les 
eaux sus-jacentes pendant son transport vers le Sud-Est. On 
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lablo 1 : Donndes des concentrations d'hdlium ([He] en mm3/ 
c c  d'eau x IOs), des exces d'hdlium-3 -(en a3He%) et Je leurs 
incertitudes absolues (u (8 3He)), des concentrations en 
deuterium (SOO:) et des concentrations en oxyghe-I8 (S'*QS=) 
pour les stations 5, 7, 9, IO, .12, 14, 49 et 50. Sont Bgqle- 
ment reportees les temperatures potentielles et les salini- 
tes associees. Les coordonn9es de chacune des stations sont 
indiqudes. 
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Fiaurr 2 : Profils des concentrations (exprimees en SZ) 5n 
deutgrium et en oxygene-?& en fonction de la profondeur. 
V 
U.) 
a g u r e  6 : Traces des iso-concentrations en deuterium (a, 
c$;, et et en oxyg&ne-l8 Cl.=, l.& et a). Les 
donn8es sont toutes reportges individuellement. 
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parametres hydrologiques de l'eau de fond entre les deux 
campagnes de Juin et de Septembre. 
Une étude detaillee de l'hydrologie de la campagne 
est faite dans MAILLARD et SOLIMAN (1985) . Les profils ther- 
miques réalisés dans la partie Sud du bassin et dans le de- 
troit de Bab el Mandeb (Figure 4) indiquent que l'établisse- 
ment de la structure d'et6 B trois couches debute lors de la 
campagne MEROU A avec l'existence d'une couche de surface 
entrahee vers le Sud-Est par les vents de la mousson d'&te. 
Le courant entrant d'eaux de l'Oc6an Indien est centre vers 
100 m. I1 a &te visualise jusqu'8 18" pendant la dewieme 
campagne de septembre. Les doM6es d'hydrologie confirment 
la faiblesse de 1'8coulement sur le fond du detroit d6jA 
mentionnee par "MANN and Mc GILL (1962) et WYRTKI (1974) 
en situation d'&te. 
4. UTILISATION DES DONNEES RELATIVES AUX ISo'KIPEs 
STABLES DEUTERIUM ET OXYGENE-~~ A L'ETUDE DE 
LA CIRCULATION DE SURFACE 
Les mesures de D et l80 ont 6tB réalisées au labora- 
toire par spectrometrie de masse B partir d'6chantillons 
d'eau de mer préalablement distillbe. Les donnees sont re- 
portees dans la Table l. Les Figures 5 et 6 sont les repré- 
sentations respectives des profils suivant la profondeur et 
des traces des iso-concentrations en D et sur l'ensemble 
du bassin. Les données sont exprimees en S%/SMOW (Standard 
Mean Ocean Water) avec des incertitudes de l'ordre de +- 0.5% 
pour ~ D X  et 3.1% pour 6 1 8 ~ .  
Les isotopes stables D et l80 sont specialement ap- 
propries B l'étude de la circulation superficielle de la Mer 
Rouge car leurs concentrations dans l'eau de mer réagissent 
tr&s fortement au phénomene d'6vaporation. Lors du passage B 
l'état gazeux, un important fractionnement isotopique inter- 
vient entre les molécules %O, HDO et H,180 conduisant B un 
enrichissement en isotopes lourds de la phase liquide 
(MERLIVAT, 1978) . 
Nous observons une nette différence entre les te- 
neurs de surface caté Océan Indien (4% pour D, 0.8% pour "0) 
et les teneurs mesurées en Mer Rouge (10 B 12.Z pour D, 1.6 a 
2% pour O) tres fortement marquées par l'évaporation. 
&-dessous de 300 m il existe une remarquable homogénéité 
des teneurs en D et l80 sur l'ensemble du bassin (12.22 pour 
D, 2%: pour "0) corrélée B l'homogénéité en température et 
en sel des eaux profondes (Figure.3). Les faibles valeurs 
observées m pour la station 9 doivent Qtre considé- 
rées avec prudence car l'échantillon provient d'une saumure. 
L'avancée de l'eau de l'océan Indien entre 50 et 100 m est 
bien visualisee par un minimum en deutérium et oxygène-18 
(Figure 6 ; de la station 14 B la station 9 ). La sortie des 
eaux de la Mer Rouge est mise en évidence sur les profils 
des stations de l'océan Indien ( 49 et 50) avec un maximum 
dans les teneurs D et l80 centre vers 250-300 m. Ces obser- 
vations corncident avec celles relatives au trac6 des iso- 
thermes de la région Sud du bassin (Figure 4). Quoique mieux 
visualisées, elles corroborent également celles rapportées 
par CHUNG et al (1982) relatives aux concentrations en 226Ra, 
210 Pb et 2'oPo sur l'ensemble du bassin. A la station 50, 
l'apport des eaux de la Mer Rouge est caractérise par des 
teneurs en deutérium et en oxygdne-18 plus proches de celles 
observées entre 100 et 200 m sur l'ensemble du bassin que 
des teneurs caracteristiques des eaux de fond : il semble 
donc que, pendant cette periode estivale, le flux profond 
sortant de la Mer Rouge soit faible comme le suggdrent ies 
donn6es hydrologiques (MAILLARD et SOLIMAN, 1985). 
B 1850 
L'information certainement la plus interessante est 
apportée par l'utilisation des donnees D et l80 de la couche 
superficielle. Pour la station 14 on observe en effet (Figu- 
res 5 et 6) une structure en trois couches très nette pour 
les deux isotopes : en surface (pour des profondeurs infe- 
rieures & 50 m), les 6% &levés mettent en évidence une 
langue d'eau poussée par les vents et coulant vers le Sud 
au-dessus du noyau d'eau provenant de l'océan Indien. Les 
fortes teneurs de surface sont directement liées B l'évapo- 
ration engendrée par les vents de Nord-Ouest soufflant sur 
tout le bassin et sont donc des marqueurs incontestables de 
la présence d'un flux sortant d'une langue d'eau de Mer 
Rouge en surface vers 15". Cette observation n'est pas cor- 
roborée par les données hydrologiques (Figure 4) pour les- 
quelles les gradients latitudinau en surface et subsurface 
ne sont bien visualisés qu'au-niveau du dktroit de Bab el 
Mandeb sans atteindre la station 14. Cependant, MAILLARD et 
SOLIMAN (1985) indiquent bien que la campagne MEROU A de 
Juin a été une période de transition entre les structures B 
2 couches d'hiver et B 3 couches d'eté, cette dernière étant 
parfaitement établie lors de MEROU B en Septembre. 
Ce travail démontre donc bien que les isotopes sta- 
D et l80 constituent pour la Mer Rouge des traceurs de 
de surface nettement plus puissants que la tem- 
bles 
circulation 
u g u r e  7a : Schema Je circulation des eaux hydrothermales 
A-partir d'une source. (d'aprQs HERLIVAT'et DIMON, 1982). 
- -  
AED J t A  i AFRICA 
figure 7 b  : SchCma simplifie de la structure glrologique du 
fond de la Mer Rouge suivant une coupe transversale a l*axe 
du bassin. (d'aprbs HILLER et al, 1966). 
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perature ou la salinite. 
5. L'HELIUM-3 : MARQUEUR D'ACTIVITE HYDROTHERMALE 
ET TRACEUR DE LA CIRCULATION PROFONDE 
5.1. L'HYDR-ISHE EN MER ROUGE : 
La Figure 7a illustre les connaissances que nous 
avons de l'hydrothermalisme tel qu'il a 4tB observe dans des 
zones de mouvements tectoniques ( la dorsale Pacifique-Sud, 
par exemple, d'aprds MERLIVAT et DIMON, 1982). Ce processus 
est responsable de l'injection dans l'ocean profond d'un 
flux d'helium provenant du manteau terrestre et caracteris4 
par un rapport isotopique 3He/4He ( H 1.4.10-5) environ 10 
fois plus grand que le rapport isotopique de l'atmosphere 
R A = 1.38.10 -6)(CLARKE et al, 1969 ; CRAIG et al, 1975 : 
MERLIVAT et al, 1987). La structure geologique du bassin de 
la Mer Rouge est montree schematiquement sur la Figure 7b 
(MILLER et al 1966). La vallée axiale est particulidrement 
bien développbe dans la partie Sud oÙ sont notees d'impor- 
tantes anomalies magnétiques et est dbcrite comme un "rift" 
oÙ interviennent des forces normales & l'axe du bassin. Elle 
doit donc &re consideree comme le siege d'activitbs tecto- 
niques et volcaniques telles que celle observée vers le Ter- 
ritoire des Afars en 1978 qui a provoque des eruptions se 
repercutant jusqu'au Sud de la Mer Rouge (ALLARD et al, 
1979) * 
La Figure 8 (d'apres COCHRAN et al, 1986) decrit la 
vingtaine de fosses qui ont &te rbpertoriees, géneralement 
associées a des saumures (BACKER and SCHOELL, 1972). L'étude 
chimique et isotopique de l'eau des saumures montre que la 
source d'eau est de l'eau ocbnique de salinite normale qui 
circule vers le bas &-travers les evaporites puis horizonta- 
lement le long des fissures des basaltes axiaux pour attein- 
dre les fosses et les remplir de saumures (BISHOFF, 1969). 
Dans les saumures, parmi les elements (sels, métaux. ..) dont 
les concentrations sont en fort exces par rapport aux eaux 
sus-jacentes al, 1966 ; HUNT et al, 1967). seul 
l'hélium montre une origine autre que celle des evaporites 
et est un indicateur tres sensible d'bmanations hydrother- 
males provenant des basaltes (LWTON et a1,1977). La tempe- 
(MILLER et 
: Carte de la distribution des fosses de saumures -4?en fler ouge (dgapres COCHRAN et al, 1986) 
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PROFILS' HEL IUM 3 
=gurr 9 : Profils des anomalies en h6lium-3 (exprimees en 
%'He %) en fonction de la profondeur pour les stations 5, 
7, 9, IO, 12 et 49. 
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30%, 40%, 70% et 
100%). Toutes 
les donndes sont reportdes 
individuellement. 
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rature est Bgalement un indicateur d'activitb hydrothermale 
(CHARNOCK, 1964 ; SWALLOW and CREASE, 1965). Elle a permis 
d'identifier une zone active centree autour de 21". 
5.2. RESULTATS ET DISCUSSION : 
5.2.1. Observations gh6rales : 
Les données concernant l'hdlium ( 3He et 4He) sont 
rapportbes dans la Table 1, sur les profils de la Figure 9 
et les tracés des iso-anomalies en hdlium-3 sur la Figure 10. 
Compte-tenu du peu de donndes concernant les 800 premiers 
metres du bassin, les tracés sont largement inspires des 
donnbes GEOSECS (GEOSECS Commìtee, 1987) et MESEDA II (KUNTZ, 
1985) . Nous n'en déduirons aucun rbsultat au plan de la cir- 
culation de surface. On peut toutefois noter qu'B 50 m de 
profondeur pour la station 9, l'anomalie en 3He proche de 
l'équilibre de solubilité (@He = -1.5 %) est parfaitement 
attendue. 
Bien que peu nombreuses, les données apportent d'im- 
portantes informations au plan de la circulation profonde de 
la Mer Rouge (Figure 10) : 
(a)- Nous avons mis en évidence une zone de tres fort enri- 
chissement en hélium, sur une épaisseur n'excedant pas 100 m, 
au-dessus du fond de la station 9 que nous discuterons 
cì-apres. 
(b)- On observe une remarquable homogénéité des teneurs en 
helium-3 en-dessous de 500 m dans la région centrale (St. 7, 
9 et 10) jusqu'ii environ 100 m au-dessus du fond (3O%< S 3He 
< 35 % 1. 
(cl- Les teneurs en hélium-3 sont moins dlevbes au Nord 
(St.5) que dans la zone centrale. Elles sont le résultat 
d'une part de l'absence d'activité hydrothermale et d'autre 
part de la plongée des eaux de surface pendant l'hiver, ap- 
pauvrissant par melange le contenu des eaux profondes. Les 
anomalies d'hélium-3 sont relativement faibles et homogdnes 
sur les 200 premiers metres au-dessus du fond ( @He = 14.0% 
f 0.6 X )  pour rapidement augmenter B 800 m (25.1 %) . Ce gra- 
dient correspond au courant de retour des eaux profondes ri- 
ches de la zone centrale qui n'affecte pas les eaux s'écou- 
lant vers le Sud du bassin situées entre 800 m de profondeur 
et le fond. 
U g u r e  11 : Carte bathymitrique de la fosse Atlantis 11 
(d'aprbs BACKER and SCHOELL, 1972). 
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(a)- On observe un enrichissement profond au Sud de la sta- 
tion 9 (prbs du fond & la station 10, depuis le fond jusqu'8 
300 m au-dessus du fond & la station 12). Le tracé de 
l'iso-63He 40 % est inspiré également des données des campa- 
gnes GEOSECS et MESEDA II qui, toutes deux, mettent en évi- 
dence enrichissement des eaux jusqu'A 500 m dans la 
partie méridionale du bassin. 
un net 
(e)- Nous évaluons 
l'Oc8an Indien depuis le seuil de Bab el Mandeb. 
& 15 % le S3He des eaux s'bcoulant dans 
5.2.2. Observation d'une source hydrothermale B 21'21 N 
(station 9) : 
La Figure 11 donne la carte bathymétrique de la fos- 
se Atlantis II et la position exacte de la station 9 dans le 
bassin situe au Sud-Ouest de la zone. Cette fosse est recon- 
nue comme étant la plus active au plan hydrothermal. Plu- 
sieurs études y ont été faites au plan des anomalies thermi- 
ques (HUNT et al, 1967 ; BACKER et SCHOELL, 1972 : MONIN et 
al, 1981) comme au plan des anomalies en hélium-3 (LUPTON et 
al. 1977) 
Ce site est reconnu en activité croissante avec une 
augmentation de la température B proximite du fond ( 56'c en 
1966, 62'C en 1980, d'apds les réferences ci-dessus). Les 
observations in situ rapportées par MONIN et al (1981) indi- 
quent que la couche de transition entre les eaux chaudes de 
saumure dense et les eaux sus-jacentes A 22'C est tr& fine, 
d'une epaisseur d'environ 50 m. 
Lors de l'échantillonnage le fond de la fosse a été 
sondé & 1900 m. Les deux bouteilles les plus profondes (A 
respectivement 8 m et 33 m du fond) sont remontees ouvertes 
sans doute 8 cause des effets thermiques et mécaniques asso- 
ciés 8 la saumure chaude et dense rencontrée. La 3' bouteil- 
le-1850 m (& 1842 m soit 58m au-dessus du fond ) est remon- 
tée tres chaude et aucune mesure physique ou chimique n'a 
été tentbe. Seul le prélèvement d'hélium a été fait A bord. 
Le prélèvement-1800 m (& 1792 m soit environ 100 m au-dessus 
du fond) a été fait dans une eau ayant retrouve les caracté- 
ristiques hydrologiques des eaux de fond de la Mer Rouge (T 
= 21.52"C ; S = 40.58X). Nous explicitons ci-dessous les ré- 
sultats relatifs B ces deux échantillons, reportés dans la 
Table 1. 
TABLE 2 : Comparaison des données de concentrations en 
hB1ium-4 et des rapports isotopiques obtenus dans la fosse 
Atlantis II lors des missions CHAIN (1966) et MEROU (1982). 
La derniere colonne donne le rapport entre l'isotopie 
de 1'Bchantillon et celle de l'atmosphhre. 
concentration 
en helium - 4 
( 10- cm3 STP/g d' eau) 
basal tes 
























Compte-tenu de la concentration énorme de l'échantil- 
lon-1850m plusieurs opérations de detente du gaz admis dans 
le spectrometre ont dues etre realisées. La concentration en 
helium total trouvée égale b 2.2.10-5cm3 NTP/g de saumure 
doit etre considerée avec prudence car entachbe d'une incer- 
titude importante (" 50 X). De plus, l'effet de dopage et de 
memoire du gaz hydrothermal sur le multiplicateur d'blec- 
trons a considerablement reduit la pdcision de la mesure du 
rapport 3 He/ He par spectrometrie de masse. Nous avons 
obtenu un rapport isotopique 3He/'He egal B (8.7 f 0.5) fois 
le rapport isotopique de l'atmosphere (€3, = 1.38.10 ) . 
Cette valeur est parfaitement en accord avec celles repor- 
tees par LUPTON et al (1977) pour des pdldvements hydro- 
thermaux realises en 1966 au fond des fosses Atlantis II et 
Discovery. 
Un tel rapport isotopique est compris entre celui 
observe au-niveau de la dorsale Pacifique Nord-Est (7.5 +. 0.1 
d'apds MERLIVAT et al, 1987) et le maximum de ceux relatifs 
aux basaltes de la dorsale Atlantique Nord de part et 
d'autre de l'Islande (16.1.RA, d'apds WREDA et al, 1986). 
La table 2 regroupe les donnees de 1966 et les 
n6tres en y incluant les rapports isotopiques respectifs de 
l'atmosphere (peu different de celui de l'eau de mer de sur- 
face) et des basaltes. Les concentrations en helium exprimees 
dans 1 en cm3NTP/g de saumure sont recalculees en 
considh.int une salinite de la saumure de l'ordre de 260 g/kg 
pour etre plus directement comparables aux concentrations 
relatives aux eaux de surface. 
la Table 
Pour l'echantillon profond, la concentration est 
environ 700 fois plus glevée que celle de l'eau de mer de 
surface. 50 m plus haut, la concentration n'est plus que 5 
fois plus forte que celle de l'eau sus-jacente B la saumure 
alors que l'anomalie du rapport isotopique 3/4 reste consi- 
derable. Sur la Figure 12, sont reportes les profils respec- 
tifs de temperature, salinite, concentration 3He et concen- 
tration 4He B proximite du fond en fonction de la profondeur; 
ils indiquent l'évolution des anomalies de la saumure 
fortement marquée par l'hydrothermalisme. La rapiditb du 
retour aux valeurs ambiantes de temperature et salinite 
indiquent la finesse de la couche de transition entre sau- 
mure et eaux sus-jacentes. Ceci est lie B un flux d'eau 
hydrothermale sans doute relativement faible compare au flux 
d'hélium : l'apport d'hélium-3 est &orme et capable de 
marquer tout le fond du bassin Sud par la presence d'une 
anomalie S3He superieure B 35 Z. 
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Fiaure le : Profils de tempdrature, salinitb, hdlium-4 et 
hdlium-3 en fonction de la profondeur entre 50 m et 200 m 
au-dessus d u  fond de la station 9. Les concentrations en 
helium-3 et en h6lium-4 sont exprimdes (en dchelle logari- 
thmique) suivant leur rapport aux concentrations d'une eau A 
20°C et 3 a  (caractdristiques moyennes de la Mer Rouge). 
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5.2.3. Hmthdses sur la circulation profonde : 
La figure 10 indique de fortes anomalies au fond des 
stations 10 et 12. Quoique sans comparaison avec celles de 
la station 9 elles sont la marque d'un apport hydrothermal. 
11 est difficile d'affirmer que la station 9 est une source 
unique. Cependant il semble peu probable que la zone d'acti- 
vite s'etende au-delb de la zone de transition situke entre 
20" et 23" (Figure 8). L'anomalie observde pour la station 
12 ne peut donc etre consideree comme provenant d'une source 
locale. I1 est plus difficile d'&re categorique dans le cas 
de la station 10 car les ampoules contenant les gaz extraits 
des deux Bchantillons preleves b 1610 m et 1670 m ont 
explose juste avant l'analyse. Ce sont les deux seuls echan- 
tillons ainsi perdus et il semble donc peu probable que des 
fuites d'air pendant les extractions soient responsables de 
surpressions dans les ampoules. Des gaz explosifs hydrother- 
maux (methane ...) pourraient Qtre B l'origine de ces 
incidents. 
Nous proposons (Figure 13) un schema de circulation 
nous semblant correspondre aux observations apportees par 
les donnees helium-3 en considdrant que seule la region 
comprise entre les stations 9 et 10 est source d'hhlium-3. 
La circulation au-niveau du seuil de Bab el Mandeb est celle 
decrite par NEUMANN and Mc GILLS (1962) pour des situations 
d'et6 alors que la circulation superficielle tout le long du 
bassin est celle proposee par PHILLIPS (1966) ou MANINS 
(1973). La circulation profonde est induite du trac6 des 
iso-concentrations b3He de la Figure 10 et des observations 
g6nerales enoncees au 51. Au Nord (station 5), la plongee 
des eaux est bien visualisee par les faibles valeurs de 63He 
observees entre le fond et 800 m. L'homog6neitB des eaux en- 
dessous de 600 m pour les stations 7, 9 et 10 ( 30% < S3He 
<35% ) indique que l'apport hydrothermal est essentiellement 
transmis par diffusion turbulente verticale (KUNT2 1985). 
L'uniformite verticale des profils de concentrations 
d'hélium-3 en-dessous de 800m est associee b 1 ' homogenéit6 
en température et en salinite des eaux profondes et intermé- 
diaires. Cependant on observe un extremum dans les valeurs 
de 63He au-dessus de 800 m, marque du courant de retour des 
eaux enrichies en hélium-3 accumulees dans la partie meri- 
dionale du bassin au Nord du relief . Au total, le f l u  
plongeant au Nord induit une remontée des eaux au Sud se di- 
visant en un flux sortant le long du seuil et un flux inter- 
médiaire s'&coulant vers le Nord, entre 600 et 800 m. Les 
eaux de fond i3 la sortie de Bab el Mandeb (g3He = 15% au 
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9 %  
1000 
25N 20N . 15N 
u a u r e  13 : Reprdsentation schdmatique de la circulation 
profonde en Mer Rouge telle que l'inspirent les observations 
relatives aux donnees d'hdlium. 
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iees a. 41 
100s 2.20 
Table 3 : Donn9es des concentrations en tritium (exprimles 
en TU, A la date du prglhvement) pour les stations 5, 7, 9, 
10, 14 et 49. 
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Fiaurc 14 : Profils des concentrations en tritium (exprimlges 
en TU) en fonction de la profondeur pour les stations 5, 7, 
9,10, ,14, et 49. Les profils sont decalas les uns des autres 
par un intervalle de 2 TU. 
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uwre IS : Traca des iso-concentrations en tritum (1.5 TU. 
2 TU, 2.5 TU). Toutes les donndas sont reportdes individuel- 
lement. 
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fond de la station 49) sont plus marquées par les eaux de 
subsurface coulant directement du Nord ( S3He H 15% B 150- 
200 m) que par les eaux profondes de la partie méridionale 
du bassin nettement plus riches en hélium-3 (63He > 40% B la 
station 12). Ceci semble donc confirmer que le flux profond 
sortant vers l'océan Indien est faible pendant cette période 
es tivale. 
6. ANALYSE DES DONNEES TRITIUM : 
LE données relatives au tritium sont reportees dans 
la Table 3 et sur les Figures 14 et 15. Nous avons accordé 
moins d'importance B leur exploitation qu'A celles des don- 
nées helium-3 pour plusieurs raisons : 
* la gamme de variation des teneurs observees en Mer Rouge 
est tres faible (1 TU B 3 TU) et donc difficile B exploiter. 
* la précision des mesures est moins bonne (+ 0.3 B 0.4 TU) 
que celle des autres donnees relatives B la Mediterranee ou 
B l'Atlantique Nord (k 0.1 A 0.2 TU). La raison essentielle 
B cet écart provient 
qui permet d'accéder 
la relation 
fait intervenir une 
utilisant le rapport 
cas des Bchantillons 
3Hetri = 3Het0t - 
du calcul de l'hBlium-3 tritiumgénique 
B la teneur en tritium. Le calcul par 
4 
3Hepoll avec 3Hepo118 Hepollx Rpoll 
correction de la pollution calculBe en 
isotopique de l'atmosphere RA. Dans le 
MEROU la valeur B appliquer au rapport 
isotopique de la pollution est plus incertaine : elle résul- 
te B la fois de l'hélium-3 atmosphérique introduit pendant 
le stockage ou l'analyse de l'échantillon et de l'hélium-3 
résiduel non dégaze avant le stockage de l'eau de mer : 
cette seconde composante est caractérisee par un rapport 
isotopique éleve car empreint d'hydrothermalisme : les pro- 
portions relatives de chacun de ces deux termes sont impos- 
sibles B determiner. Nous avons donc considere que l'isoto- 
pie de la pollution est comprise entre celle de l'atmosphere 
( RA= 1.38.10-6 ) et le rapport isotopique moyen de l'eau 
échantillonnée ( 15% <¿?He< 90% soit 1.59. <R< 2.62.10- ) . 
Cette incertitude conduit B une précision globale sur les 
concentrations en tritium au-moins deux fois moins bonne que 
celle obtenue pour PHYCEMED ou TOPOGULF. 
La Figure 15 représente les iso-concentrations en 
tritium obtenues lors de MEROU A . Pour certaines zones peu 
éChantillOnn6eS le tracé est inspiré des distributions obte- 
nues lors de GEOSECS et de MESEDA. Nous en retenons les 
observations suivantes : 
(a)- En subsurface, au Nord, existe un maximum de tritium 
centre autour de 100 m et s'atténuant assez rapidement vers 
le Sud : il marque l'apport des eaux riches septentrionales 
s'écoulant directement en direction du Sud B une profondeur 
superieure B celle du seuil de Bab el Mandeb. 
(b)- Le minimum intermediaire centre autour de 600 m dans la 
partie Nord du bassin est correle au maximum deja observe au 
niveau des distributions d'helium-3 (Figure 10) : il visua- 
lise le courant de retour des eaux profondes ayant vielli 
tout le long de leur cheminement. Les eaux profondes sont 
plus riches que les eaux intermediaires' car elles sont 
jeunes et non marquées par le courant de retour. 
(c)- I1 existe deux zones enrichies en tritium centrees 
autour de 1000 m de profondeur vers 18" et 25" dont 
l'interpr6tation est delicate. Elles pourraient &re les 
residus d'apports d'eaux riches (>2TU) lors de l'hiver 
precedent. Ce mQme type d'enrichissement, bien que non 
reporte sur les tracés, avait et6 observe lors de MESEDA 
(KUNTZ, 1985) dans la partie meridionale du bassin. 
(a)- Le flux sortant (2 TU au fond de la station 49) est 
plus marque par le flux d'eau sortante B la profondeur du 
seuil de Bab el Mandeb (2 TU B 200 m au Nord du seuil) que 
par les eaux profondes (0.8 TU au fond de la station 14). 
Ceci est en accord avec les données helium-3 (Figure 10) et 
les hypotheses relatives B une faible circulation profonde 
lors de la campagne MEROU de juin 1982 (MAILLARD et SOLIMAN, 
1985). 
7. CONCLUSION : 
L'ensemble des doMees relatives aux traceurs isoto- 
piques dans MEROU nous a permis de proposer le schema de 
circulation représente Figure 13, caracteristique d'une 
situation d'été. 
* Nous avons pu visualiser, B l'aide des isotopes stables 
deutérium et oxygène-18, une structure B trois couches des 
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i 
a) GEOSECS (1977) 
b) MESEDA 11 (1979) 
Fiaure 16 : Reprgsentations des iso-concentrations en hClium 
correspondantes aux travaux antarieurs de CEOSECS, 1987 (a) 
et de KUNTZ, 1935 (b). 
eaux au-niveau du seuil de Bab el Mandeb , au-moins jusqu'8 
15'N, qui n'a pu etre observee B l'aide des seuls traceurs 
hydrologiques temptirature et salinitd. Les donndes d'helium 
et de tritium indiquent que le flux sortant vers l'ocdan 
Indien provient plus d'eaux de subsurface s'dcoulant vers le 
Sud que d'eaux profondes upwellees dans la partie &ridio- 
nale du bassin. 
* Au-niveau de la circulation profonde nous obtenons un 
trace des iso-concentrations en helium-3 assez different de 
celui reporte par KUNTZ (1985) ou GEOSECS (1987) ( Figure 16 
a et b). Deux difftirences essentielles concernent : 
la localisation des sources qui incontestablement 
existent entre 19" et 22" (stations 10 et 9) alors 
qu'elles ne sont pas relevbes lors de MESEDA ou GEOSECS : 
les donnees de LUPTON et al (1977) font pourtant &at d'une 
importante source en 3He, avec des caractbristiques tres 
proches des n6tres, dans la fosse Atlantis II. 
. les tracks de KUNTZ (1985) , obtenus soit directement par 
interpolation des donnees MFSEDA soit par modblisation, sont 
tres diffdrents de celui propose &-partir des donnks MEROU : 
ils ne visualisent pas du tout l'effet du courant de 
retour centre vers 600 m et responsable de la dkformation 
des isolignes pour la couche intermediaire. Le schema de 
circulation de MANINS (1973) utilise dans la moddlisation de 
KUNT2 (1985) ne semble donc pas s'appliquer & la circulation 
d'&te de la Mer Rouge. A noter que les donndes GEOSECS 
(1987) , quoique peu nombreuks font apparaitre, comme les 
données MEFIOU , la deformation des iso-lignes correspondant 
au courant de retour (Figure 14b). 
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LEGENDES DES FIGURES : 
Fijmre 1 : Schémas de circulation générale de la Mer Rouge. 
a) d'apr8s GRASSHOFF (1969) 
b) d'apr8s MANINS (1973) 
c) d'apr8s MORCOS et SOLIMAN (1974) 
Figure 2 : Position des stations échantillonnées pour 
l'hélium, le tritium, le deutérium et l'oxyg&ne-18 lors de 
la mission MEROU A (les stations sont repérées par ; les 
numéros des stations sont encerclés B gauche du bassin). Le 
symbole correspond aux stations GEOSECS de 1977 : le sym- 
bole correspond aux stations MESEDA II de 1979. 
Figure 3 : Diagrammes T-S des stations échantillonnées. 
Finure 4 : Distribution verticale de la température en Juin 
au Sud du bassin de la Mer Rouge et le long du seuil de Bab 
el Mandeb (d'apres MAILLARD et SOLIMAN, 1985). 
Figure 5 : Profils des concentrations (exprimées en &%) en 
deutérium et en oxyg8ne-18 en fonction de la profondeur. 
Figure 6 : Tracés des iso-concentrations en deutérium (4%. 
6%. 10% et 12%) et en oxyg&ne-18 (1.2X, 1.6% et 2%). Les 
données sont toutes reportées individuellement. 
Fiwre 7a : Schéma de circulation des eaux hydrothermales 
&-partir d'une source. (d'apr&s MERLIVAT et DIMON, 1982). 
Figure 7b : Schéma simplifié de la structure géologique du 
fond de la Mer Rouge suivant une coupe transversale B l'axe 
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du bassin. (d'apres MILLER et al, 1966). 
Figure 8 : Carte de la distribution des fosses de saumures 
en Mer Rouge (d'apres COCHRAN et al, 1986) 
Figure 9 : Profils des anomalies en hélium-3 (exprimées en 
@He %) en fonction de la profondeur pour les stations 5, 
7, 9, IO, 12 et 49. 
Figure 10 : Tracé des iso-anomalies en h6lium-3 (10%. 20%. 
30%, 40%. 70% et 100%). Toutes les données sont reportées 
individuellement. 
Figure 11 : Carte bathymétrique de la fosse Atlantis II 
(d'apres BACKER and SCHOELL, 1972). 
Figure 12 : Profils de température, salinité, h6lium-4 et 
hélium-3 en fonction de la profondeur entre 50 m et 200 m 
au-dessus du fond de la station 9. Les concentrations en 
hélium-3 et en hélium-4 sont exprimees (en échelle logari- 
thmique) suivant leur rapport aux concentrations d'une eau B 
20'C et 38% (caractéristiques moyennes de la Mer. Rouge. 
Figure 13 : Représentation schématique de la circulation 
profonde en Mer Rouge telle que l'inspirent les observations 
relatives aux données l'hélium. 
Figure 14 : Profils des concentrations en tritium (exprimhes 
en TU) en fonction de la profondeur pour les stations 5, 7, 
9,10, 14, et 49. Les profils sont décalés les uns des autres 
par un intervalle de 2 TU. 
Figure 15 : Tracé des iso-concentrations en tritum (1.5 TU, 
2 TU, 2.5 TU). Toutes les données sont reportées individuel- 
lemen t. 
Figure 16 : Représentations des iso-concentrations en hélium 
correspondantes aux travaux antérieurs de GEOSECS, 1987 (a) 
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TRITIUM EN MER MEDITERRANEE OCCIDENTALE 
PENDANT P H Y O  1981 
Ce travail porte sur une centaine de mesures 
relatives aux concentrations de tritium en Mer Mbditerranée 
Occidentale en Avril 1981. 
L'utilisation simultanée des donnbes hydrologiques 
et de tritium ont permis de decrire la grande variabilite 
spatio-temporelle des processus de convection ayant lieu dans 
le bassin Nord (Golfe du Lion, Mer ligure). Dans l'hypothèse 
d'un modele en boite, le temps de renouvellement des eaux 
profondes du Golfe du Lion est évalué B 11 2 2 ans. 
Un important phénomène local de "cascading" est mis 
en évidence au large de 1'Ebre pres de la cate espagnole. 
Les donnbes de tritium indiquent qu'il existe un 
melange tres actif dans la couche d'eau comprise entre 100 
et 500 m dans la zone du canal de Sardaigne. Le maximum de 
tritium observe en subsurface suggere que l'influence du 
bassin Est ne se limite pas B l'Eau Intermediare Levantine 
(LIW) mais également B une composante plus superficielle. 
Dans la couche d'eau comprise entre 500111 et le fond un 
mblange actif intervient par l'intermbdiaire de l'eau 
Tyrrhbnbenne et d'un processus de "salt-fingering". 
En faisant l'hypothese d'un mélange B deux pbles, on 
détermine la teneur en tritium de l'eau profonde du chenal 
de Sardaigne égale B 1.8 TU. A titre de comparaison, la 
concentration de l'eau profonde du basin Nord-Occidental est 
de 1.3 "u. 
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Les donnees relatives 8 la Mer d'Alboran mettent en 
Bvidence d'eau riche en tritium tout le long de 
son cheminement depuis la Sardaigne jusqu'8 Gibraltar, 8 un 
niveau de densite moins profond que l'Eau Intermediaire. Le 
"pompage" vers le seuil de Gibraltar et la circulation 
profonde vers l'Ouest des eaux le long du plateau conti- 
nental de la cdte Nord-Africaine sont confirm& par l'homo- 
gBn6ite des teneurs en tritium entre 1200 m et le fond. La 
vitesse d'advection des eaux profondes vers l'Ouest est 
estimke 8, au plus, 0.5 cm.s''. 
une langue 
ABSTRACT 
We report some observations obtained using one 
hundred data relative to tritium measurements. Simultaneous 
hydrological and tritium data taken in the Western 
Mediterranean sea during April 1981 implement our knowledge 
of the spatial and temporal variability of the convection 
processes occurring in the Northern Basin (Gulf of Lion, 
Ligurian Sea). The renewal time of the deep waters in the 
Medoc area is calculated to be 11 2 2 years using a 
box-model assumption. 
An important local phenomenon of "cascading" off the 
the Spanish coast is noticeable by the use Ebro River near 
of tritium data. 
In the Sardinia Straits area tritium data indicate 
very active mixing between loo-500 m depth. The tritium 
subsurface maxima in Sardinia Strait suggest the influence 
of not only the Levantine Intermediate Water (LIW) but also 
an important shallower component. In waters deeper than 500 
man active mixing occurs between the deep water and the LIW 
via an intermediate water mass from the Tyrrhenian Sea by 
"salt-fingering". Assuming a two end-member mixing we 
determine the deep tritium content in the Sardinia Channel 
equal to 1.8 TU. For comparison, the deep tritiuni content of 
the Northern Basin is equal to 1.3 TU. 
Tritium data relative to the Alboran Sea show that a 
layer of high tritium content persists all along its path 
from Sardinia to Gibraltar on a density surface shallower 
than the Intermediate Water. The homogeneity of the deep 
tritium concentrations between 1200 m depth and the bottom 
corroborate the upward "pumping" and westward circulation of 
deep waters along the continental slope of the North-African 
shelf. From the data measured in the Sardinia straits and in 
the Alboran Sea, an upper limit of the deep advection rate 
of the order of 0.5 cm.s-l is estimated. 
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INTRODUCTION 
Tritium is an ideal tracer for the water masses 
circulation studies. Large amounts of tritium entered the 
oceans after nuclear bomb testing in 1954, and larger inputs 
occurred between 1963 and 1965. The time distribution of 
tritium incorporation into surface water is relatively well 
documented (DREISIGACKER and ROETHER, 1978 ; ROETHER et al., 
1985). 
The tritium source function and its half-life (12.43 
years) has already provided information relative to the 
rates of water exchange through the Strait of Gibraltar 
(ROETHER and WEISS, 1975) and to the circulation of the 
Mediterranean Eastern Basin (ROETHER et al., 1985). The 
present study is essentially based on measurements carried 
out on samples taken during the Phycemed cruise in the 
Western Basin in April 1981. 
In the first section, we briefly describe the 
experimental procedure and the field work. The second 
section describes the general hydrological features of the 
Western Mediterranean Sea. In the third section we discuss 
how tritium data,combined with hydrological data, can define 
local processes and determine some time constants relative 
to deep water formation and circulation. 
2 - Map of the Phycemed 1981 cruise (See the exilct 













Position and data of rampling of th8 stations 













Tritium and hydrological data. 
TU units refer to the dat8 of sampling. 
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TABU 2 (continued) 
depth TU , .  
(ml prel. 
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TABU 2 (continued) 
TU81N sdinity pot ent irl sima 8 depth TU 
(m) wel (O/** 1 tenpcrature 
(O cl 
~~ ~ ~ 
SRS 299 6.3 6.35 38.413 13.206 29.015 
( cont inucd 1 
499 5.4 515 38.652 13.701 29.090 
1589 2.45 2.5 38.527 13.043 29.133 
1200 2.85 2 -9 38 520 13.043 24.128 
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I - METHODS AND FIELD WORK 
At sea, water was sampled from NISKIN bottles. 125 
ml flasks, previously baked at l7O'C in vacuum and then 
filled with argon, are used. Particular caution was taken on 
shipboard as well as in the laboratory to avoid tritium 
contamination through water vapor exchange (WEISS et al., 
1976) * 
Tritium concentrations are determined using the 
helium-3 regrowth technique (JENKINS, 1981) . Helium-3 formed 
by ß-decay of tritium for a given storage time is measured 
by mass spectrometry. Forty ml of each sample were 
transferred using pre-baked syringes in a bulb made of 
corning type-1720 glass. This initial step was done in a 
glove-box under a nitrogen flow. 
The seawater sample was degassed and sealed prior to 
storage in the Corning-1720 bulb at -2O'C to limit helium 
diffusion through the glass. The degassing step as well as 
the measurements of helium by mass spectrometry have been 
previously described (JENKINS, 1981). The location of the 
different stations is shown on figure 1. Table 1 gives 
longitude, latitude and sampling date. 
Tritium data are expressed in TU units, i.e. the 
number of tritium atoms relative to loi8 hydrogen atoms. An 
half-life' time value of 12.43 years is used for tritium 
decay (MANN et al., 1982 ; TAYLOR and ROETHER, 1982). TU 
values, calculated for the date of sample collection, are 
reported (Table 2) as ~ 8 1 ~  units (i.e. the tritium ratio 
that the sample would have had on 1981/01/01). All TU81N 
data, regardless of time of collection, are thus directly 
comparable (OSTLUND , 1984 1 . 
The detection limit of our method at the time of 
these measurements was 0.1 TU. The reproductibility for 1TU 
samples is around 0.1 TU. For higher tritium concentrations, 
the relative uncertainty is around 4%. More details about 
the analytical procedure and the measurements accuracy are 
given in JEAN-BAPTISTE et al (1987). We use in our study the 
hydrological data available after calibration of the 
continuous CTD casts (BNDO, IFREMER, Brest). The results are 
given with O.OO5'C and 0.005% absolute accuracies 
FiQurq E - Potential temperature-salinity diagrams of SRS, 
SRC2 and ETRI stations. (1-S curves are obtained using 
points every Som interval from 1OOm to the bottom). 
respectively for temperature and salinity. 
II - HYDROLOGICAL BACKGROUND 
The Western Basin of the Mediterranean Sea is 
bounded to the west by the Strait of Gibraltar (-284 m sill 
depth) and to the east by the Straits of Sicily (-330 m sill 
depth). The general characteristics of water circulation in 
this part of the Mediterranean Sea are relatively well 
documented (WUST, 1961 ; LACOMBE et TCHERNIA, 1972 ; 
BEmOUX, 1977, BETHOUX et al. 1979 ; BEmOUX et PRIEUR, 
1983). The largest influxes of water are from the Atlantic 
Ocean in surface and from the Eastern Basin in subsurface. 
The largest outflow occurs westward at depth through the 
Strait of Gibraltar and eastward in the surface layer in the 
Straits of Sicily. 
The origin of water masses which circulate in the 
Western Mediterranean Sea can then be easily inferred from 
potential temperature versus salinity (T-S) diagrams (Figure 
2). Plotted as references are the end members, the Levantine 
Intermediate Water (LIW) when it enters through the Sicily 
Straits and the Western Deep Water (DW). 
From the surface to the bottom, we successively 
observe : 
* the surface layer composed of low salinity 
Atlantic waters flowing in a general cyclonic circulation. 
* the intermediate layer, between 200-500 m, formed 
in the Eastern Basin near Rhodes, characterized by a hook in 
the T-S curves at the level of the salinity maximum. This 
"Levantine" Intermediate Water (LIW) flows westward through 
the Straits of Sicily and follows the general cyclonic 
circulation in the northern part of the Western Basin. 
Historical data give the hydrological characteristics of 
this water mass when it enters in the Straits of Sicily 
(potential temperature T = 14.00.C ; salinity S = 38.75 % ; 
sigma-theta or potential density oe=29.09 (CORTECCI et al., 
1979 ; NYFFELER et al., 1980 ; BETHOUX et PRIEUR, 1983). We 
observe the decrease of the LIW imprint from the Sicily 
Straits (LIW dot) to the Sardinia Strait (SRS curve) and 
then to the Alboran Sea (SRG2 curve) or the northern area of 
the Gulf of Lion (ETRI curve). This imprint is noticeable 
a u  3 - Potential temperature-salinity diagrams for the 
deep waters of ETRI, ETR t and ETR 2 stations. 
everywhere in the basin. 
* Below 600111 depth, a third water mass consists of a 
thick, colder and less saline layer with nearly constant 
hydrological characteristics. All the T-S curves converge at 
depth to the Western DW characteristics. At the time of the 
cruise, respectively T = 12.74', S = 38.44 X, Ce 
= 29.12. This water mass is identified as the Western Deep 
Water (DW). Its hydrological characteristics are similar to 
those recorded during the MEDIPROD IV cruise in November 
1981 and the DYOME II cruise in March 1982 (LACOMBE et al., 
1985). For all the sampled stations, the deep water T-S 
characteristics are no more scattered than 0.04'C for 
temperature and 0.05 % for salinity. Such a dispersion is 
well documented in LACOMBE et al. (1985) as a real 
variability of the bottom water characteristics. A scatter 
of the same order of magnitude is observed between Phycemed 
1981 and historical data. 
they were 
It is known that the deep water is formed in the 
northern area of the western basin (Gulf of Lion, Ligurian 
Sea) by convection of near surface waters induced by strong 
cold winds (LACOMEE et TCHERNIA, 1972 : GASCARD, 1978 : 
BETHOUX et PRIEUR, 1983 ). This phenomenon can affect the 
whole water column. 
Four stations from the Northern Sea (Gulf of Lion 
area, ITIR stations ; Ligurian Sea, GYL station) show how the 
use of tritium data can corroborate hydrological 
studies, thereby implementing our understanding of deep 
water formation and the time-scale of the deep 
water renewal(§ 111.1). We then examine how tritium data can 
reflect a peculiar deep water formation process along the 
continental shelf off the Ebro river near the Spanish coast 
(ETE station) (8 111.2). Finally, the discussion focus on 
water circulation in the Straits of the Alboran Sea (SRG2 
station) and off the Sardinia Southern coast (SRS station) 
(8 111.3). 
III - RESULTS AND DISCUSSION 
180 
Fiaure 3 - Tritium 
ETRI, ETR 1, ETR 2 in the Gulf of Lions. 
(TU81N)vcrsur depth profiler of stations 
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III - 1. DEEP WATER FORMATION IN THE NORTHERN AREA OF THE 
WESTERN BASIN 
ETR stations (Medoc area of the Gulf of Lion) : 
Figure 3 shows the deep T-S diagrams of stations 
ETRI, ETRl and ETR2 for depths below the intermediate level, 
sampled over a 48-hour period. The T-S curve for the ETRI 
station reflects a typical hydrological structure in the 
absence of convection. Very similar structures have been 
observed in the Medoc area by other workers (e.g. LACOMBE 
et TCHERNIA, 1972 : NYFFELER et al., 1980) as well as in 
the T-S diagrams in the same area during the Phycemed cruise 
II in October 1983 (MAGENHAM et BRUN-COTTAN, 1986) . 
We assume that the tritium-versus-depth profile for 
the ETRI station (Figure 4) represents the normal tritium 
distribution in the water column of the northern area. This 
assumption is supported by the shape of the profile measured 
in summer 1971 in the ETRI area (J. JOUZEL, personal 
communication) (Figure 5). In addition, similar 
quasi-exponential profiles have been reported for the BORHA 
station (42". 4'453) during six different cruises from 
December 1976 to April 1977 (ROETHER et al., 1985). 
The great variability of the deep tritium content 
between our three ETR stations (Figure 4 , Table 2) is due 
to the patchy and temporary character of deep convection 
observed in ETRl and ETR2. After dilution, these processes 
do not affect the deep tritium concentration of the 
surrounding waters. So, we assume that the deep water 
tritium concentration for MT(1 (1.3 TU) represents the mean 
tritium concentration of the deep water in the Gulf of Lion. 
We can evaluate the residence time of the deep 
waters in the northern western basin, using the respective 
tritium data in the ETRI area during July 1971 and April 
1981 (Figure 5) and a box-model. In this calculation, we 
consider two boxes. The upper box from the surface to 450 m 
depth is located above the intermediate layer where 
horizontal motions are dominant. The second box extends from 
450 m to the seafloor. The depth of the interface between 
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-- Figure 3 - Tritium versus depth profiles of the ORIGNY 
cruise (1971N) and the PHYCEMED cruise (1981N). The dashed 
hori:ontal lane corresponds to the uLeper level of the deep 
reservoir used in o u r  box-model. 
(see Figure 2) : we consider no horizontal advection of 
waters below this level. The tritium content at the top of 
the interface has the same value in 1971 and 1981 (3.3.TU). 
This was equally true in 1976 as observed by ROETHER et al. 
(1985). In the deep box, on the other hand, tritium content 
between 1971 and 1981 increased from 1.6 TU to 2.2. TU 
(Figure 5). 
We assume that the tritium content of the deep 
reservoir is governed by vertical advective diffusive 
processes. 
We write the tritium balance for the deep reservoir 
using the approximations usually done in box models 
(SARMIENTO, 1986) : the change of the mean tritium content 
Cp over ten years results from the exchange flux at the 
upper limit of the box and the radioactive decay of tritium 
with time : ACp = - (Cu - Cp) At - XCpAt (1) 1 
T 
A time step At equal to one year has been used in 
the calculation 
where : 
. X is the decay constant for tritium equal to 
O. 055764 y- ' ,
. T is the renewal time of the deep reservoir, 
. Cu is the tritium concentration at the interface (3.3 
TU at the 450m level), 
. Cp is the mean tritium content of the deep reservoir, 
(CpI9,,=1.6 2 0.2 TU, Cp1981= 2.2 2 0.1 TU) 
. ACp is the tritium content increase of the deep 
reservoir from 1971 to 1981 ( &p=0.6 TU). 
We compute a renewal time of the deep waters in the 
Gulf of Lion to equal 11 2 2 years. This renewal time T 
results in the vertical model assumption ( equation (1)) 
from the combination of one advective term and one diffusive 
term : 
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where W is the mean vertical advection rate , K is the mean 
vertical diffusivity, and H is the height of the deep 
reservoir (H= 1780 m). Considering a vertical diffusivity K 
of the order of 10'4m2s-1(ROETHER et al, 1985) it appears 
that advection is the dominant process in the deep water 
renewal. From the renewal time of 11 2 2 years, the mean 
advection rate is calculated to be 160 2 25 m.y'l . 
Our estimation of the renewal time appears consistent 
with the value reported by BETHOUX (1977) who calculated a 
mean residence time for the western deep basin of 16 years ; 
this value was computed from water, salt and energy 
balances. Our estimate may be lower because the Gulf of Lion 
is the area in which advective processes are the most 
efficient. 
Simultaneous tritium and helium-3 measurements in 
the western Mediterranean should be of great interest for a 
more precise calculation of the renewal time of the deep 
basin. 
As shown in Figures 3 and 4, the ETRl and EXR2 
stations are very different from the ETRI station, the 
latter reflecting an usual hydrological situation in the 
Gulf of Lion. The imprint of the LIW decreases for the JZI'R2 
station and is completely absent in the ETRl station due to 
mixing (Figure 3). In addition, the tritium versus depth 
profile ( Figure 4) for the ETRl station indicates a very 
homogeneous tritium content throughout the water column. The 
deep tritium concentration (2.8 TU at the bottom) is the 
highest observed in the Medoc area and reflects a very newly 
formed water mass. 
The deep water from ETRl is warm (T=12.764'C) and 
saline (S=38.454X) , the result of local convection which 
downwells relatively warm and saline surface and subsurface 
waters to the bottom. This area, located near 42ON-5.E. has 
been described previously as being centered in a general 
cyclonic gyre (LACOMBE et TCHERNIA, 1972). Evaporation and 
cooling due to the dry continental winds (particularly 
strong during the winter) are responsible for a convective 
mixing. GASCARD (1978) has described this convection process 
as resulting from baroclinic instability characterized by an 
upward motion of intermediate waters and a downward motion 
of dense waters associated with cyclonic and anticyclonic 
eddies, respectively. Two processes of very different scales 
are responsible for the mixing : an advective process 
associated to a slow downward motion of new homogeneous and 
dense water and an upward motion of intermediate water into 
the surface layer ; a "convective process" or "violent 
mixing phase" when strong winds produce rapid downward 
motions ("chimneys") with velocities up to 10 cm.s-'. 
The tritium versus depth profile of the ETRl station 
(Figure 4). as well as the T-S diagram (Figure 3) and the 
relatively high surface salinity (38.36% to compare to 
38.032.X at 20m depth in ETRI) seem to reflect such mixing 
processes. The newly formed water can sink from the surface 
to the bottom and then mix in all directions with "old" 
water masses previously identified as the Western Deep Water 
DW (T=12.74'C, S=38.44%). 
The density versus depth profiles in Figure 6 
indicate that convection has been more active in ETRl than 
in ETR2 and ETRI, but the hydrological structure of the 
stations seems to return to a more stable situation. 
Few data available in the depth range 600-2000 m at 
ETR2 suggest that the high deep tritium concentration (2.4 
TU near the bottom) may be the result of the southward 
spreading of newly formed water in the ETRl station. The 
sea-beam map of the Rhbne deep-sea fan (BELLAICHE et al., 
1986) that the bottom of the ETR2 station is 
located just 30 miles downstream the ETRl station along the 
"Petit-Rh8ne canyon". The fresh and cool character of the 
ETR2 deep waters, suggest that the high deep tritium content 
in ETR2 can be due to local turbidity currents from ETRl 
along the canyon. There is no indication if the differences 
in surface and subsurface concentrations of tritium at ETRl 
and ETR2 are due to differences in the Rhbne estuary input, 
or to the variability in the uplifting of the intermediate 
water and mixing between 200-600 m water depth (GASCARD, 
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stations ETR and GYL. 













Fiaure z - CYL station (Ligurirn Sea) 
a) tritium versus depth profile 
b) tritium versus salinity diagram 
E )  potential temperature-salinity diagram 
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GYL area : (Limrian Sea) 
The Ligurian Sea, about half way between the French 
riviera and the Corsica coast, is described by a doming 
structure of temperature and density at the center of a 
cyclonic gyre (LACOMBE et TCHERNIA, 1972 : BETHOUX et al., 
1982 : BETHOUX et PRIEUR, 1983). A tritium versus depth 
profile ( Figure 7a) shows a decrease from the surface to 
400 m depth, below which concentration increases to a 
maximum of 2.9 TU at 1000 m depth. The deep tritium content 
decreases consistently over the next 1000 m depth range, 
with a somewhat higher value at the bottom (1.75 TU). 
The more or less constant tritium content versus 
salinity between 400 and 1200 m (Figure 7b) agrees with the 
heterogeneity of water mass hydrological characteristics 
between 400 and 1500 m (Figure 7c). 
The density versus depth profile (Figure 6) 
indicates that convection has been efficient as well as for 
the ETRl profile. In addition, we observe a high salinity in 
surface waters . The T-S diagram (Figure 7b) shows the 
imprint of the intermediate water around 150 m depth rather 
than the usual depth of 400 m (BETHOUX et PRIEUR, 1983). 
MARULLO et al. (1985) have observed small-scale baroclinic 
eddies in the Ligurian Sea (between 43'50'-44'4'N and 
8'45'-9'15' E) and BETHOUX and PRIEUR (1983) previously 
described important hydrological fronts and convection 
mixing processes in this area. Our observations of uplifting 
of intermediate water and tritium enrichment in the range 
400-1200 m seem to be the result of the baroclinic 
instabilities and the convection processes observed at the 
time of sampling. 
The higher tritium concentration near the bottom 
(1.75 TU compared to 1.35 TU at 2000 m depth ; Figure 7a) 
coincide with relatively warmer and more saline water than 
in the overlying waters (Figure 7b). In reporting similar 
observations from DOME II (March 1982) and MEDIPROD IV 
(November 1981). LACOMBE et al. (1985) concluded that this 
bottom layer results from convection processes near the 
center of the cyclonic gyre. Moreover, the tritium 
concentration at 2000 m depth (1.35 TU ) in the GYL station 
is nearly the same than in the depth ETRI station (1.3 TU). 
a - Eff station ( off the Spanish coast) 
e) tritium versus depth profile 
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b) potential temperature-salinity diagram (The 1-S 
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This similarity agrees with the same hydrological data which 
identify the deep western water (plotted as DW on the T-S 
curve, figure 7b). 
III - 2. DENSE WATER FORMATION ON THE SPANISH CONTINENTAL 
SLOPE OFF THE EBRO ESTUARY 
Station ETE off the Ebro estuary has an unusual 
tritium profile with a sharp increase from 900 m to the 
bottom (Figure 8a). The hydrological data reported on the 
T-S diagram (Figure 8b) indicate that the deep waters are 
colder and fresher than the surrounding waters ( plotted as 
DW). The deep waters are the densest observed during the 
entire Phycemed cruise (Oe = 29.141 ) . In addition, oxygen 
concentrations are abnormally high in deep waters (5.1 ml/l 
at 10 m depth, 4.53 ml/l at 1000 m depth, 4.91 ml/l at the 
bottom). 
These observations suggest that the water from the 
Ebro River is cooled by wind action and deepens along the 
continental slope. A similar phenomenon of dense water 
formation on the continental shelf has been described by 
FIEUX (1974) and PERSON ( 1974). The tritium profile in this 
area ( Figure 8a) supports this concept of "cascading". High 
tritium concentrations near the bottom are linked to the 
significantly higher tritium concentrations measured in 
rivers. 
At a density level CT e =  29.3 (around 1000 m depth) 
the tritium concentrations at ETE (2.1 - 2.65 TU) are 
similar to these of the ETRI station (2.5 - 2.6 TU). In 
contrast, the deep tritium content in ETFU station (1.3 TU) 
is significantly lower than in the ETE area (3.6 TU), which 
is logical as the mechanisms involved in deep water 
formation are totally different in the two areas. 
III - 3. WATER CIRCULATION IN THE SOUTHERN WESTERN BASIN 
SRS and SRSB stations (Straits of Sardinia) 
TABLE III 
Position 
38'229" - 9'249'E 
Position, sampling date and depth 









38'210" - 9'23S'E 
38'207" - 9'237'E 
38'228" - 9'247'E 
38'359" - 9'508'E 
4 h 1 5 A M  
1981/04/20 
2 h 24 PM 
1981/04/21 
2 h 1 1 A M  
1981/04/21 
11 h 38 AM 
1981/04/21 
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- F i u  2 - Tritium (TU81N) versus depth profiler of the 
stations SRG 2 and SRS. 




- figure IJ - Tritium (TUB-lN)-salinity diagram of the SRSl station. 
The DWSRS an d  BWSRS points are respectively relative to the 
deepest samples for tritium and the extrapolated value for 
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four stations SRS (SRSI to SRS4, see Table 3) and the 
station SRSB from 200m to the bottom. 
temperature-salinity diagrams for the 
The location and depth of the station SRSl sampled 
for tritium is given on Table 3. The tritium profile for the 
SRSl station (Figure 9) suggests an increase in tritium near 
' 100 m. This characteristic subsurface maximum agrees with an 
exchange of high-tritium water from the eastern 
Mediterranean Sea, shallower than the LIW, as previously 
mentioned by ROETHER et al. (1985). The line on the T-S 
diagram (Figure 2) describing the subsurperficial waters 
between 200 and 500 m extrapolates to the characteristics of 
LIW, indicating a mixing between two types of water (LIW and 
subsurface waters) at 150-200 m. An analog trend is observed 
on the 3H-S diagram (Figure 10) which suggests that mixing 
is very efficient between 500 m and 100 m depths. The 
linearity of the trend is remarkable and identifies two 
end-members for the mixing process : the intermediate water 
mass (5.5 TU, S=38.65=) and a tritium-enriched subsurface 
water mass flowing from the east. Therefore the eastward 
surface flow of low tritium water apparently occurs within a 
very shallow layer. This agrees with GARZOLI and MAILLARD 
(1979) who indicate great variability in the surface water 
fluxes in the Straits of Sardinia (mean geostrophic 
velocities in an area somewhat south-west of the SRS station 
can be westward in the upper 0-100 m). By extrapolation of 
the mixing line between the subsurface water mass and the 
intermediate water, we can evaluate the tritium content of 
the Levantine Intermediate Water when it enters in the 
Straits of Sicily ( 5.15 TU for S= 38.7%). 
Several CTD casts have been performed in the 
Sardinia Channel. Four of them are relative to the SRS 
station and the fifth one corresponds to an area somewhat 
more to the east (SRSB station: Table 3) . The deep T-S 
diagrams for these stations (Figure 11) show that the 
different characteristics of the bottom waters are due to 
marked topographical changes in the Sardinia Channel 
(GARZOLI and MAILLARD, 1979). The characteristics of the 
bottom waters of the five stations fall along a very well 
defined line from SRSB to SRS3. They are those of the deep 
western water previously defined (DW , T=12.74'C, S=38.4423. 
For each station, it appears a very homogeneous and thick 
layer of temperature around l3.O.C and salinity around 
38.52% between 1200 m and 1900 m depths. It is likely that 
this layer originates from a high salinity water mass formed 
in the Thyrrhenian Sea. 
The same homogeneity is noticeable for the tritium 
data relative to the SRSl station (Figure 9 and Table 2) in 
the depth range 1200m - 1800m. The hydrographic homogeneity 
of water at stations SRSB, SRS1, SRS2 and SRS4, as well as 
homogeneous tritium content at SRSl station, suggests an 
input of Tyrrhenian water at this depth range. 
MOLCART and TAIT (1977) described a remarkable step 
structure in the Tyrrhenian Sea resulting from a double 
diffusion process or "sal t-fingering" which induces 
convection in the water column. A "step" structure exists 
between 600111 (Levantine Intermediate Level) and 150Om. The 
simultaneous homogeneity in hydrological data and in tritium 
data (SRS station, Table 2) suggests that this structure can 
occur down to 2000 m. MOLCART and TAIT (1977) observed that 
the deep Tyrrhenian water had the same hydrological 
characteristics as those observed by GARZOLI and MAILLARD 
(1976 ; T=l2.7"C, S=38.40%). The noticeable discrepancy 
between these characteristics (for the years 1972-1976) and 
those of the western deep water observed during the Phycemed 
cruise can be explained by the variability with time of the 
deep hydrological characteristics of the western water 
(LACOMBE et al., 1985). The observed increase in salinity is 
equal to 0.04% between 1972 and 1981. Tritium measurements 
of CORTECCI et al. (1974) also indicate step structures at 
most stations. A mean value of (2.8 2 0.5 TU) has been 
observed during May 1972 between 864 m and 1236 m at the 
station 1gBl. It is unfortunate that the deep water at SRS3 
has not been sampled for tritium. 
From these observations (i.e. double diffusion in 
the Tyrrhenian Sea starting from the LIW and dilution with a 
deep water of the same hydrological characteristics as the 
western deep water) we can extrapolate the mixing line 
between the points LIW (tritium content of the Levantine 
Water when it enters in the Sicily Straits) and DWSRS 
(tritium data relative to the depth range 1200 - 1800 for 
the SRSl station) to evaluate the deep tritium content of 
the waters near the bottom of the Sardinia Channel (BWSRS 
with a 38.44% salinity i.e. the tritium content in SRS3). 
This gives a tritium content equal to 1.8 TU for the western 
deep water in the Sardinia Straits (SRS3 or BWSRS or DW). In 
the following, we shall see that this deep tritium content 
(relatively tritium enriched due to a tyrrhenian input) can 
be used to estimate the horizontal advection rate of the 
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201 
SRG2 station (Alboran Sea) 
The inflowing Atlantic water at 50m has the 
hydrological characteristics of an Atlantic origin (salinity 
= 36.74%) with a tritium content equal to 5.6 TU)(Figure 9). 
This value is close to the one observed during METEOR 1978 
at station 454 (around  TU, i.e. 5.3 TU81N) (ROETHER et al., 
1985). In subsurface, a maximum in the tritium versus depth 
profile (- 2OOm depth) is well noticeable above the 
intermediate layer (at 400-5OOm depth from Figure 2). This 
subsurface tritium maximum coincides with the previously 
mentioned subsurface maximum in the SRS station (Figure 12). 
This suggests that at the density level (Oe = 28.8) a 
tritium enriched water mass flows from the east, well above 
the intermediate layer. The tritium content of this layer 
decreases westward (7 TU at SRS and 6.6 TU at SRG2). ROETHER 
et al. (1985) previously have described such a tongue of 
high tritium water flowing from the Sicily Straits towards 
the Sardinia Straits, overlying the LIW. 
In the SRG2 area, we observe (Figure 9) a remarkable 
steadiness of the tritium content of the water column 
between 12" depth and the bottom (1.25 2 0.1 TU). The 
shape of our profile is very similar to the data reported by 
ROETHER and WEISS (1975) from the Gibraltar area (from 4"W 
to 6'E). 
The Mediterranean outflow at Gibraltar has been 
described as an upward motion of the deep waters in the 
Alboran Sea associated with a westward motion of the deep 
waters along the Moroccan continental slope (BRYDEN and, 
STOMMEL, 1984 ; GASCARD and RICHEZ, 1985 ; PISTEK et al., 
1985 ; WHITEHEAD, 1985 ; PARILLA et al., 1986). BRYDEN and 
STOMMEL (1982) observed that, close to the Gibraltar Strait 
(36". 5.W). the hydrological characteristics in the water 
column at 450 m depth are identical to the data measured in 
the vicinity of SRG2 location at a depth of 12". They 
suggested that a "suction" of deep waters occur at least as 
deep as 1200m. 
It seems that the homogenization of the deep water 
tritium content between 1200 and 25OOm results from two 
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combined causes : an upward motion of the waters occuring 
from a level deeper than 1200m , and a lateral input from 
waters from the east. This last assumption, for a westward 
circulation of the western deep waters in the south, is 
supported by two observations : 
* 
decreases from SRS (1.8 TU for DWSRS) to SRG2 (1.25 TU). 
the east-west tritium content of the bottom waters 
* the deep tritium content in the SRG2 area 
increases with time : 0.4 TU for t'METEOR" 1974 cruise and 
0.9 TU for "METEOR" 1978 cruise (ROETHER et al. , 1985) , 1.25 
TU for PHYCEMED 1981 cruise. Considering the upward motion 
of the deep waters, this increase involves either a lateral 
tritium input from the east or a very rapid input from the 
Gulf of Lion deep waters. 
As mentioned by ROETHER et al. (1985). the tritium 
source function for deep waters cannot be easily computed 
for the entire Western Mediterranean Sea. However, we can 
tentatively use our isotopic data to evaluate the 
approximate time constants relative to the deep circulation. 
With our first assumption of a deep westward horizontal 
advection between the Sardinia and Gibraltar Straits 
(respective deep tritium concentrations of 1.8 TU( 81N) and 
1.25TU(81N) for SRS and SRG2 stations) , we calculate a 
transit time of 6.5 years, i.e. a deep advection rate of 
approximatively 0.5 cm.s-l. This is a maximal value as we do 
not consider the input of the ETR deep water (1.3 TU) in 
this calculation. 
On the other hand, the similar deep water tritium 
concentrations in the Alboran Sea (1.25 TU) and in the 
northern occidental area (1.3 TU) suggest that the transit 
time necessary for the "new" western deep waters to feed the 
Gibraltar outflow is very short. This transit time cannot be 
computed, as the difference between the two members (ETRI 
and SRG2 deep waters) is of the order of the analytical 
precision. Here again, tritium data strongly confirm a 
feature previously mentioned by the MEDOC group (1975). 
CONCLUSION 
The combination of tracers such as salinity and 
potential temperature and radioactive tracers such as 
tritium can provide information relative to the residence 
time of waters in the the Western Mediterranean. 
1. The tritium data relative to three different 
stations in the Gulf of Lions corroborate the previously 
mentioned spatio-temporal variations of the deep water 
formation processes in this area. The mean residence time of 
the deep waters in this area is evaluated to be 11 2 2 years 
using a box-model. The "violent" mixing that we have 
observed at one station in the Medoc area seems to represent 
the active center of the cyclonic gyre of the northern wes- 
tern basin. The deep tritium content in this area is 1.3 Tu. 
2. The waters in the Sardinia .Straits are mixed 
following two mixing processes above and under the LIW level 
(500m depth). In the range lOOm - 5OOm mixing affects 
the LIW and an overlying layer flowing westward above the 
LIW layer. There is evidence for a tritium-enriched 
subsurface layer. We determine the tritium content of the 
LIW when it enters the Sicily Straits to 5.1 TU. From 500m 
to the bottom an active mixing occurs between the deep water 
and the LIW via an intermediate water mass from the 
Tyrrhenian Sea by a "salt-fingering" process. With an 
assumption of a two end-members mixing, we determine that 
the deep tritium content in the Sardinia straits equals 1.8 
Tu. 
3. Data relative to the Gibraltar Strait show a 
remarkable steadiness of the tritium content in the water 
column at depths greater than 1200m (1.25 2 0.1 TU). This 
feature is the result of a combined upward "suction" of the 
waters lying under 1200m depth and feeding the outflow, and 
a lateral advection of deep waters from the northern and the 
eastern areas. We estimate that the transit time for the 
deep waters to flow westward along the continental slope of 
the north African coast between the Sardinia straits and the 
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Alboran Sea is at least 6 years, leading to an upper limit 
of the advection rate around 0.5 cm.s-'. 
4. Tritium data precise some local phenomena of deep 
water formation along the continental shelf and the 
particular characteristics of deep layers near the bottom in 
several locations. 
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LEGENDES DES FIGURES 
Figure 1 : Carte des stations de la mission Phycemed 1981 
(les coordonn~es exactes des stations sont reportees dans la 
Table 1). 
Figure 2 : Diagrammes temperature potentielle-salinit6 des 
stations SRS, SRG2 et ETRI (les courbes T-S sont obtenues en 
utilisant des points tous les 50 m depuis 100 m jusqu'au 
fond). 
Fimre 3 : Diagrammes temp&rature potentielle-salinit6 des 
eaux profondes des stations ETRI, ETR1 and ETR2 stations. 
Fimre 4 : Profils des concentrations en tritium (TU81N) en 
fonction de la profondeur des stations m 1 ,  ETR2 et EXRI du 
golfe du Lion. 
Fimre 5 : Profils des concentrations de tritium relatifs B 
la mission ORIGNY (l971N) et B la mission Phycemed (1981N). 
La ligne horizontale en pointilles correspond au niveau de 
l'eau intermediaire. 
Figure 6 
la profondeur pour les stations Nord ETR et GYL. 
: Profils de la densit6 potentielle en fonction de 
Fimre Z : station GYL (mer Ligure) 
a) profil des concentrations en tritium 
b) diagramme temperature - salinite 
c) diagramme tritium-salinit6 
Fiaure 8 : station ETE (au large de l'estuaire de l'&re) 
a) profil des concentrations en tritium 
b) diagramme température-salinit6 (le diagramme T-S 
de la station ETRI est reporte comme reference). 
Figure 9 : Profils des concentrations en tritium en fonction 
de la profondeur des stations SRG2 et SRS. 
Fimre 10 : Diagramme tritium (m81~)-salinite de la station 
SRS1. (Le point DWSRS est relatif B l'échantillon le plus 
profond et le point BWSRS correspond B la teneur de l'eau 
profonde occidentale obtenue par extrapolation de la droite 
de mélange LIW-DWSRS). 
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Figure 11 : Diagrammes temperature-salinite relatifs aux 4 
stations SRS (SRS1 B SRS4, voir Table 3) et B la station 
SRSB depuis 200 m jusqu'au fond. 
Finure 12 : Profils des concentrations en tritium ( ~ 8 1 ~ )  en 
fonction de la densite potentielle des 2 stations SRG2 et 
SRS. 
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TRITIUM ET  HELIUM-^ EN ATLANTIQUE NORD-EST 
PENDANT LA CAMPAGNE TOPOGULF EN 1983 
C. ANDRIE, P. JEAN-BAPTISTE et L. MERLIVAT 
Laboratoire de Wchimie Isotopique - LODYC (UA CNRS 1206) 
CEA/IRDI/DESICP - DBpartement de Physico-Chimie 
C.E.N. de Saclay, 91191 GIF SUR WGTTE cedex, FRANCE 
Cette étude fait partie du programme Topogulf dans lequel 1'Btude 
de traceurs était étroitement associQe au contexte hydrologique. La zone 
échantillonnée est située pres des Açores de part et d'autre de la dorsale 
médio-océanique. La concentration des eaux de surface révele un front le 
long du courant des Açores. Les distributions de l'heliu-3 sont utilisées 
afin d'identifier les zones où les processus de ventilation sont actifs. En 
profondeur, la distribution spatiale du tritium est étudiée le long 
d'isopynes. Dans la thermocline, c'est essentiellement la circulation 
anticyclonique qui est responsable du gradient Nord-EstlSud-Ouest observé 
dans les concentrations en tritium. Les influences respectives des eaux du 
Labrador et Méditerranéennes sont observées et discutks B travers les 
données tritium. L'eau MediterranBenne semble etre un p61e de mélange 
responsable d'une diminution des contenus en tritium au Nord et de leur 
accroissement au Sud. 
Une approche quantitative utilisant un modele de mélange est 
utilisée pour vérifier la validité de l'"lige" helium-tritium. L'utilisation 
du modele conduit B deux valeurs extremes dans l'évaluation des échelles de 
temps de la circulation B mi-profondeur : 35 ans pour le temps de 
ventilation de l'Eau du Labrador et environ 200 ans pour le temps de 




This study takes place in the Topogulf program 
where tracers measurements were closely associated with 
the hydrology work. The sampled area was located near 
the Azores Islands on the both sides of the MAR. The 
tritium content of the surface waters reveals a strong 
front along the Azores current. The helium-3 distri- 
butions are used to identify some areas where 
ventilation processes are active. At depth, the spatial 
distribution of tritium is studied along isopycnals. In 
the thermocline, it is essentially the anticyclonic 
gyre which is reponsible for the northeast-southwest 
gradient in tritium concentrations. The respective 
influences of the Labrador Sea Water and the Mediter- 
ranean Water are noticeable through the tritium data. 
The Mediterranean Water seems to be an end-member 
responsible for a decrease of the tritium contents in 
the north and for an increase in the south, by mixing. 
A quantitative approach using a mixing-model is used to 
check the validity of the 3He/sH "age". The model leads 
to two extreme values of the time-scales for the 
middepth circulation in the studied area : 35 years for 
the ventilation time of the Labrador Sea Water and 
around 200 years for the residence time of the oldest 
waters in the southeastern area. 
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INTRODUCTION : 
Previous works relative to chemical and transient 
tracers distributions in the thermoclinal and middepth North 
Atlantic waters have shown that transport into the 
subtropical anticyclonic gyre is essentially governed by 
isopycnal processes (SARMIENTO et al, 1982 ; JENKINS, 1982 : 
KAWASE and SARMIENTO, 1985, 1986). The simultaneous use of 
tritium and its radioactive daughter helium-3 is specially 
adequate to the study of the water mass transport and the 
ventilation processes and to deduce interior ocean travel 
times (JENKINS, 1980, 1987 ; THIELE et al, 1986 ; FUCHS, 
1987) 
This study is based on measurements carried out on 
samples taken during the TOPOGULF cruise in july-august 
1983. In the first section we shortly describe the 
experimental procedure. We report in the second section the 
helium-3 and tritium distributions using isopycnal charts 
and tracers-versus-hydrological data diagrams in order to 
discuss the importance of ventilation processes and to 
identify the different water masses influences. In the third 
section we discuss the validity of the tritium input 
functions for the surface waters of the North Atlantic 
(DREISIGhrCKER and ROETHER, 1978 ; BROECKER et al, 1986) 
compared to the whole data set available from 1965 to 1985. 
We use an "observed" tritium input function in order to run 
a simple mixing model and we discuss our helium-3-tritium 
data compared to the output of the model. The 
tritium-helium-3 "age" is compared to our computed values of 
transit times and ventilation times of some water masses. 
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FIGURE 1 : Map of the TOPOOULF cruise. Numbers refer 
to the stations position. The shaded areas correspond 
to the water outcropping locations of the 25.6. 26.5 
and 26.8 sigma-theta levels. 
FIELD WORK AND EXPERIMENTAL PROCEDURE : 
One of the aims of the TOPOOULF program was to 
evaluate the zonal transport between the western and eastern 
basins of the North Atlantic above the Mid Atlantic Ridge 
(MAR) at mid-latitudes and to add an important set of 
hydrological and tracers data relative to the central 
Atlantic (TOPOGULF Data Report, 1986). In this context, 240 
samples have been collected for helium-3 and tritium 
measurements. 
Figure 1 shows the stations sampled during the 
TOPOGULF cruise. They are located in the area 
24'N-40'N/23'W-50'W near the Azores Islands, along the 
eastern and western flanks of the Mid Atlantic Ridge and 
perpendicular to it. 
The shaded areas on Figure 1 correspond to the water 
outcropping locations of the respective sigma-theta levels 
25.6, 26.5 and 26.8 determined from historical wintertime 
temperature data from SARMIENTO et al (1982). In the 
TOPOGULF area these outcrops are identical with those 
redetermined by THIELE et al (1986). 
Helium-3 data were obtained by mass-spectrometric 
measurements as well as tritium concentrations which are 
determined by the helium-3 regrowth technique. The experi- 
mental procedure and measurements accuracy are reported 
elsewhere (JEAN-BAPTISTE et al, 1987) and are basically 
those described by CLARKE et al (1976) and JENKINS (1981) 
The helium-3 data are reported in 63He X (Figure 2). 
i.e the deviation of the isotopic ratio of the sample 
3He/4He from the standard isotopic ratio of the atmosphere 
(Ra = 1.384. ) , expressed in percentage : 
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FIGURE 2 : a) Tritium-versus depth profiles for the 
southwestern -33,36-, southeastern -2,6.12,16- and 
northern -41,83,88,93, 110- stations. 
b) Helium-3-versus-depth profiles for the 
southwestern -33*36-, southeastern -2.6.12,16- and 
northern -41 , 83 * 88 * 93 , 110- stations . 
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FIGURE 3 : Helium-3 and tritium distributions (hatched 
columns are used for negative 63He values) : 
a) surface and 25.6, 26.5 isopycnal levels 
b) 26.8, 27.1 and 27.4 isopycnal levels. 








FIGURE 4 : Sigma-theta versus depth distribution along 
the eastern track of the cruise (the northern track, 
not sampled for tritium and helium-3, is given for the 
continuity of the hydrological situation). 
The tritiumgenic helium-3 concentrations Hetrl , 
expressed in cm S W / g  of seawater, are obtained by 
subtracting from the total helium-3 amount of the sample, 
the helium-3 value corresponding to the isotopic equilibrium 
value in seawater (BENSON and KRAUSE, 1980). 
We get : 3He,,i = R, * 4He r o l  ( S ( 1 * A ) - a o )  
where : . I He,ol is the solubility equilibrium helium-4 
content of the sample from WEISS (1971). 
from BENSON and KRAUSE (1980). 
. is the isotopic fractionation value in seawater 
A is the helium-4 excess to solubility (typically 
around 15 % in our samples), mainly originating from air 
bubbles trapped during the sampling procedure (LUPTON, 1976). 
Tritium concentrations (Figure 2) are expressed in 
TU units ( 1 TU represents 1 tritium atom for lo1' hydrogen 
atoms) or in TU 81N (Figure 3) (i.e tritium contents 
normalized to 1981/1/1 : OSTLUM). 1984). 
Typically, at the date of these analyses, the data 
accuracy was fi 0.25 % for d 3He and fi 0.2 TU for tritium 
(JEAN-BAPTISTE et al, 1987). 
We shall discuss in the following the validity of 
the tritium-helium-3 "age" (called A) for the study of the 
middepth waters circulation. The reported "age" values A 
have been computed from : 
A = X -'ln [ 1 + F] where X is the decay constant 
for y-l) and 3He and 3H are the respective 
helium-3 and tritium contents of the sample (expressed in 
atom numbers). 
tritium (0.0557 
Water samples are drawn from 51-Niskin bottles into 
copper tubes (- 40 cm3). Usually, 12 samples were collected 
for each station at 10, 40, 70, 100, 200, 350, 500. 650. 
800, 1000, 1500 and 2000 m. In the next section, as the 
north Atlantic distribution of tritium is greatly controlled 
by winter outcropping and isopycnal advection processes, we 
shall study the distributions of tritium and helium-3 along 
six isopycnal levels previously used in SARMIENTO et al 
(1982) : surface, 25.6, 26.5, 26.8, 27.1 and 27.4 relative 
to the thermoclinal and middepth Atlantic waters. 
For each isopycnal we calculate the corresponding 
63He and tritium contents using linear interpolations 
between sampled levels. In addition, we use for each 
isopycnal the hydrological data ( temperature, salinity , 
oxygen) available from the T O P O W  Data Report (1986) and 
the vorticity values computed by M. ARHAN (personal 
coimunication) . Figure 4 indicates the correspondence 
between depth and sigma-theta levels for the eastern track 
of the cruise (from the TOPOGULF Data Report, 1986). 
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RESULTS AND DISCUSSION : 
In Figure 2, tritium and helium-3 versus depth 
profiles are presented for TOpoouLF stations. They have been 
splitted in three groups on the basis of their geographic 
location (south-west, south-east and north). These profiles 
well reflect the complementary boundary conditions for 
tritium and helium-3 at the atmosphere-ocean interface. The 
helium-3 maximum observed in the 600-700 m range, located 
just under the tritium maximum, results from the trade-off 
between the helium-3 evasion through ventilation or 
convection processes and the tritium penetration which 
generates helium-3 with time. 
An important anomaly in the 63He values is noti- 
ceable at 800 m for station 33 (Figure 2a). The 3He content 
at the same depth for station 6, located on the other side 
of the Mid Atlantic Ridge, is considerably lower (Figure 2 
b). The respective b3He values are 13.1 % for station 33 and 
5.6 X for station 6. In this area, the ridge is relatively 
high, referring to the bottom depth for station 88 (N 
1000 m), or the data of MIYASHIRO et al (1971) (the crest of 
the MAR at 30'N,42'W is located at 1460 m depth) , or the 
bathymetric map of LITVIN et al (1972). A likely origin for 
the 3He is the input of hydrothermal 
activity from the MAR (RONA et al, 1984). Such an 3He excess 
has been described by JENKINS et al (1980) near the MAR at 
26". The 3He anomaly suggests that the middepth circulation 
is westward in this area. In the following we do not 
consider as its helium-3 content is not from a 
single tritiumgenic origin and so cannot be taken into 
account in the model or in our tritium-helium-3 age 
interpretation. 
anomaly in station 33 
this sample 
Figure 3 gives the respective helium-3 (asHe) and 
tritium ( ~ 8 1 ~ )  distributions along the six isopycnd levels 
within the TOPOGULF area. The four first levels outcrop 
during winter within the subtropical anticyclonic gyre, the 
last one outcrops in the subarctic gyre (SARMIENTO et al, 
1982). In the following, we successively discuss the 63He 
and tritium distributions along these isopycnal levels using 
hydrological data such as salinity, vorticity and oxygen in 
order to identify the water masses and to precise the 
importance of ventilation processes and "aging". 
o For the surface and for the first 25.6 isopycnal 
level the mean @He values obtained for the samples over the 
whole TOPOOULF area are respectively -1.21 % and -1.44 X 
(Figure 3). These values are somewhat higher than the 
solubility equilibrium value of -1.7 X from BENSON and 
KRAUSE (1980). Our observed excess He in the ocean surface 
layer agrees with the reported values of FUCHS et al (1987) 
and are essentially due the summer erosion of the surface 
layer. Everywhere in the TOPOOULF area, the 25.6 isopycnal 
level is within the mixed layer. 
We observe a very homogeneous tritium content of the 
surface waters in the area located south of 34" with a mean 
measured value of 4.5 m81~ (standard deviation 2 O. 15 TU). 
On the opposite, northern stations show a higher and less 
homogeneous tritium concentration. This difference in the 
surface tritium content between southern and northern 
stations reflects the existence of the subtropical front 
(the Azores front) near 35" (WORTHINGRIN, 1962 ; KASE et 
al, 1986 ; KRAUSS, 1986). The front is well noticeable during 
the TOPOGULF cruise (Figure 4) by the sharp gradient in the 
density field near station 41 (TOPOGULF Data Report, 1986). 
Such a general trend of increasing seasurface tritium 
concentration with latitude in the 20'N-50'N range has been 
previously reported (WEISS and ROETHER, 1980 : JENKINS, 1982 
; BROECKER et al, 1986 ; THIELE et al, 1986). Nevertheless, 
the exact reason for the specially high tritium Value at 
station 41 is not clear. Similar features were observed 
during GEOSECS (station 3, from OSTLUND, 1984) and 'IT0 
(stations 224, 225; from OSTLUND and GRALL, 1987) cruises. 
The higher tritium variability in the northern stations is 
probably linked to the meso-scale eddies created by the 
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Azores front north of 35" (KASE and SIEDLER, 1982 ; 
KIELMANN and KASE, 1987). 
In subsurface (25.6 isopycnal level) we observe a 
puzzling enriched tritium layer in station 16. This 
enrichment cannot be an artefact because it concerns four 
data (Figure 2). Such an anomaly has been recently reported 
by NIES (1987) in a different area (47.5'N1 20'W) with a 
tritium concentration increasing from 3.8 Tu at the surface 
to 7.5 TU at 300 m, and correlated with a 9OSr anomaly. In 
both cases, the origin of this anomaly cannot be clearly 
determined. 
The 26.5 isopycnal level is the first one for which 
positive 63He values appear in the south ( Figure 3). 
Nevertheless , we observe negative 63He values for stations 
33 and 36 in the southwest (respectively equal to -1.0 X and 
-1.5 %) . In addition, the @He-versus-vorticity and 63He- 
versus-oxygen diagrams on Figure 5 show that these nega- 
tive values are correlated with low vorticity and high 
oxygen values. These features identify the 18'C Mode Water 
(Mac CARTNEY, 1982) in this area. Helium-3 is a powerful 
tool for this identification as this tracer is sensitive to 
the age of the mode water when vorticity or-oxygen stay 
nearly constant during the displacement of the water mass. 
The observed d3He values for stations 33 and 36 (N -1.4 %) 
are close to the atmospheric equilibrium value and we can 
assess that the 18'C Mode Water here comes from recent 
convection. 
On the tritium distribution in the south, we observe 
higher tritium contents than in the surface layer (stations 
6, 12, 16). We have noticed on Figure 1 that the 26.5 
isopycnal level outcrops during winter north of the Azores 
front in a tritium enriched area. This subsurface maximum is 
likely to result from the southwestward isopycnal transport 
of these tritium enriched waters. As we shall see for the 
next isopycnal level, the west-east assymetry in the south 
is due to the effect of the anticyclonic gyre on the water 
circulation. But for this level, vertical mixing with 
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FIGURE 5 : a) d3He - versus - vorticity diagram for the 
26.5 isopycnal level. 
d3 He - versus - oxygen diagram for the 
26.5 isopycnal level. 
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formation) can also be responsible for lower tritium content 
in the west than in the east. 
The tritium distribution on the 26.8 isopycnal 
level (Figure 3) shows a tritium increase for the northern 
stations 83, 93, 110. These subsurface maxima are well 
noticeable on the tritium-versus-depth profiles on Figure 2c 
(100<2<200 m). The 26.8 isopycnal is the first one for which 
the wintertime outcrop is located north of the sampled area, 
near 50". As mentioned by BROECKER and OSTLUND (1979) the 
tritium distribution on the 26.8 isopycnal level is 
consistent with the location of its wintertime outcrop and 
an advective flow along this horizon in the thermocline. In 
the south, we observe the same west-east assymetry as for 
the 26.5 level, principally due to the water traveling 
around the gyre. 
The 27.1 isopycnal level corresponds to the Basal 
Thermocline Water where the water masses are very 
homogeneous (T = l2.5.C. S = 35.64 X) and are principally 
composed by the Subpolar Mode Water or Subarctic Water 
(HARVEY, 1982 ; Mac CARTNEY and TAUEY, 1982). Figure 3 
clearly indicates the northeast-southwest assymetry of the 
tritium distribution which suggests that the gyre scale 
circulation has dominated the transient tracer 
redistribution process. From such a pattern, we can roughly 
evaluate the advection rate of the flow from northeast to 
southwest. The tritium content of respectively 4.6 and 3 TU 
for the stations 110 and 12 leads to a transit time of 
around 7.5 years i.e an advection rate of 1 cm.9-l assuming 
a purely isopycnal advection process. 
The 27.4 isopycnal level does not outcrop during 
winter into the subtropical gyre (Mac CARTNEY and TALLEY, 
1982). The tritium-versus-oxygen diagraaa (Figure 6a) 
indicates that the tritium enriched stations 83, 88 and 93 
have a Labrador Sea Water component characterized by a high 
oxygen content (TALLEY and Mac CARTNEY, 1982) Such a 




FIGURE 6 : a) Tritium-versus-oxygen diagram for the 
27.4 isopycnd level. 
b) Tritium-versus-salini ty diagram for the 27.4 
isopycnal level. Plotted as reference is the 
Mediterranean outflow component MW. The mixing line 
between MW and the northern stations is drawn. 













has been previously reported by JENKINS and CLARKE (1976) 
and is noticeable in IT0 data for the Labrador Sea (OSTLUND 
and GRALL, 1987). On the other hand, the tritium versus 
salinity diagram (Figure 6b) shows a Mediterranean input for 
stations 110 and 41 with higher salinities and lower tritium 
content. Tritium data relative to the 1981 PHYCEMED cruise 
(ANDRIE and MERLIVAT, 1987) are available in the 
Mediterranean Sea near Gibraltar (Alboran Sea). Using the 
assumption of R o m  and WEISS (1975) for a 2/3, l/3 mixing 
of respectively Deep Occidental Water and Levantine 
Intermediate Water to make the Mediterranean outflow, we 
evaluate a tritium content in Oibraltar equal to 2.2 TU81N. 
In Figure 6b is drawn the mixing-line between the northern 
stations 83,88 and 93 (Labrador Sea Water component) and the 
Mediterranean component (2.2 TU for a 38.19 X salinity). The 
deviation from the mixing-line of the tritium contents 
observed in stations 41 and 110 can be attributed to the 
aging of the Mediterranean waters during their transport 
from Gibraltar. This hypothesis leads to a transit time 
equal to 3.5 years for station 41 and 3.8 years for station 
110 or an isopycnal advection rate close to 1.7 cm.s". The 
possibility for a third mixing-component of low tritium and 
salinity contents from an Antartic Intermediate Water origin 
which would explain the observed deviation from the 
mixing-line does not seem realistic at these latitudes 
higher than 27" (HARVEY, 1982 ; ARMI and STOMMEL, 1983). We 
may consider an advection rate of 1.7 cm.s" as a lower 
limit in this approximative evaluation. 
Such a Mediterranean input in the east has been 
reported in the ß-triangle tritium data (JENKINS, 1987). It 
can be responsible for the tritium-salinity correlation 
observed in Figure 6b (relative tritium enrichment in 
station 2 compared to station 12). 
The low tritium concentrations observed for stations 
6, 12 and 16 correspond to the Antartic Intermediate Water 
component (BROECKER and TAKAHASHI * 1981) characterized by a 
low salinity (Figure 6b) as well as a high silica content 
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FIGURE 7 : Tritium input functions for surface waters 
of the north Atlantic ocean. DRF refers to DREISIGACKER 
and ROE13IER (1975) * BPOFl and BPOF2 refer to the 
20'N-40°N and >40'N latitudinal bands, respectively, 
from BROECKER, PENG and OSTLUND (1986). Also shown are 
the data available from 1965 to 1985 -see text for 
references- (crosses for the 25.N-40'N latitude range, 
circles for the 4O0N-60'N latitude range). The shaded 
area is the enveloppe of the data set for the temperate 
zone (25'N-4OoN). Its respective lower and upper limits 
are called OTF1 and OTF2 in the text ("observed" input 
function). 
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TRITIUM AND HELIUM-3 IN THE VENTILATED THERMOCLINE : 
A QUANTITATIVE APPROACH 
Several kinds of models have been used to compute 
the transport of chemical or transient tracers in the North 
Atlantic (JENKINS, 1980; 1987 ; SARMIENTO, 1983 ; COX and 
BRYAN. 1984 : THIELE et al 1985 : FUCHS, 1987) using 
essentially the single tritium input fuction of DREISIGACKER 
and ROETHER (1978) available before 1986 . In order to study 
the TOPOGULF data through a more quantitative approach three 
questions arise : 
. the previously reported tritium input functions for 
surface 
1983 samples ? 
. can we apply a mixing-model without any hypothesis 
relative to mixing and transport processes of the water 
within the subtropical gyre in order to define the time- 
scales for transport and ventilation ? 
. can we consider the 3He/3H "age" of the water 
samples as a useful tool for the evaluation of time scales 
for transport or ventilation ? 
waters of the north Atlantic are they available for 
THE TRITIUM INPUT FUNCTION : 
We report on Figure 7 the tritium input functions 
for the North Atlantic surface waters in the 20*N-5O0N band 
given by DREISIGACKER and ROETHER (1978) ( DRF in the 
following) and proposed by BROECKER, PENG and OSTLUND (1986) 
( respectively BPOFl and BPOFZ in the following for the 
20'N-40°N band and for latitudes greater than 40" 1. In 
addition, are plotted all the reported tritium data relative 
to the area (25"-60") from 1965 to 1985 (ROOTH and 
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OSTLUND, 1972 ; BOWEN and ROETHER,1973; OSTLUND et al, 1974; 
DREISIGACKER and ROETHER, 1978 ; JENKINS et al, 1979. 1985 ; 
OSTLUND, 1984 ; THIELE et al. 1986 ; OSTLUND and GRALL, 
1987). Crosses are data from the 25'N-4OoN area, circles are 
data from the 40*N-60°N area. The first observation that we 
get from such a pattern is the great scatter of the data. 
Due to this variability it looks difficult to refer to 
anyone of the three input functions DRF, BPOFl or BPOF2 in a 
modelling approach of our TOPOOUtF data. 
The shaded area in Figure 7 includes nearly the 
whole data set of the temperate zone (25*N-4O0N) and we 
shall consider as the "observed" tritium input function - 
OTF in the following - the two respective lower and upper 
boundaries OTFl and OTF2 which constitute the enveloppe of 
this data set. The DRF nearly coincides with the lower limit 
OTF1. The BPOFl ( 2O0N-40'N) is clearly under the lower limit 
OTFl. since 1972. Tritium data in precipitations through the 
years 1973-1978 do not show any decrease over 
Valentia-Ireland (AIEA Report , 1981) . This feature , in 
addition to the observed seasurface tritium data, suggests a 
possible underestimation of the BPOFl after 1972. The upper 
limit OTF2 of the enveloppe is very close to the BPOF2 
(>40'N) since 1965. Our 0°F is very approximative before 
1965 because of the drastic lack of data. Nevertheless, the 
influence of the size and shape of the input function at 
this remote period of the tritium input history is low in 
our calculation and it leads to uncertainties within the 
experimental error. 
; THE MODEL : 
Our calculation is derived from the transport model 
used by JENKINS (1980). It is a simple mixing model where 
one considers that the evolution of the tritium 
concentration at any depth is driven by the injection of 
surface water by Ekman pumping (STOMMEL. 1979). As we know 
that the penetration of tritium in the north Atlantic waters 
is mainly governed by winter outcropping processes, this 
scheme seems realistic. The difference with the JENKINS' 
model is that we do not suppose the surface water being 
instantaneously transferred into the ocean. The surface 
water is allowed to travel during a certain "transit" time T 
before reaching the depth of interest. During this time, 
tritium and helium-3 concentrations of the surface water 
evolve due to radioactive decay of tritium and to subsequent 
production of helium-3. At any given depth, changes in 
tritium and helium-3 concentration8 with time are given by 
writing the mass balance for both elements (respectively 3H 
and )He) : 
(1) 3H(t+At) = 3H(t) (1 - + - M 3H, (t+At- T) Q 
M M  
3He(t+At) = (3He(t)+3H(t)) (1 - r)-  3H, (t+&œ 7) - 3H( t+At) 
where . At is the step of time (one year) 
. T is the "transit" time of the surface water 
. H, is the surface water tritiua concentration 
. X is the radioactive decay constant for tritium 
* Q  
PQ - is the ventilation rate, i.e the percentage of 
replaced by water coming from the surface by unit of 





Q T T by the transformation - = - . 
The initial conditions are fixed considering the 
system in a steady state in the year 1950, with a tritium 
concentration at the surface equal to 0.2 TU (JENKINS, 
1980). Figure 8 is the response of the model i..e the 
relationship between 38 and 3He for different ventilation 
times T and transit times T (O to 20 years, step 2). Also 
reported are several "iso-ventilation time" curves from 2 to 
200 years. 
The model is compared with the tritium and helium-3 
data of the TOPOGULF samples (Figure 9 a, b, c for 
respectively southeastern - 2,6,12.16 -, southwestern - 






FIGURE 8 : Response curves of the model - see text - 
run with OTF2 (full line) . These outputs are computed 
for ventilation times T ranging from 1 to lo00 years 
and different transit times T (from 0 to 20 years, 
numbers reported on the right side of the curves with 
asterisks). Also drawn are several "iso-ventilation 
time" curves from 2 to 200 years (in dotted lines, 
identified by small numbers on the upper and lower 
sides of the curves ). 
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The first interesting feature is that most of the 
measured 3He/ 3H pairs are close to the model response 
curves for depths greater than 600 m. That was expected as 
these depths (potential density of 27.1 or more) are 
ventilated through isopycnal levels outcropping north of 
40” and so, the choice of the OTF2 input function in the 
model is well justified. 
Secondly, we observe great differences in the 3H/3He 
pairs distributions according to each of the three 
southeastern, southwestern or northern areas. 
For the southeastern area, globally, data are in 
good agreement with the model run with the OTF2 input 
function (Figure 9a). A puzzling feature is the remarkable 
subsurface tritium maximum in the mixed layer for station 
16, previously mentioned. One data for the station 16 falls 
in the interior of the response model curve ( into brackets 
in Figure 9a, for 1000 m depth or 00- 27.5) as probably the 
result of the influence of the Antartic Intermediate Water 
component. For depths greater than 100 m the data fit the 
model using transit times ranging from O to 6 years . This 
feature corroborates our previously mentioned southward 
isopycnal transport of the water masses from wintertime 
outcropping surfaces. At middepth (ao - 27.1) , the highest 
transit time is obtained for station 12. equal to 6 f: 1 
years : this value is close to the travel time evaluated to 
7.5 years between stations 110 and 12 , from a completely 
different approach. 
The 3H/ 3He pairs for the southwestern stations 33 
and 36 are plotted with the response curves of the model 
using either OTFl or OTF2 (Figure 9b). From the surface to 
600 m depth, the 3H/ 3He dots are located between the two 
OTFl and OTF2 model response curves. This results from the 
fact that, in this depth range (from the surface down to a@= 
27. O) , the waters are coming either from isopycnal transport 
from northern areas or from convection processes occurring 
close to the sampled area (18.c Mode Water). The combination 
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FIGURE 9 : Comparison between TOPOGULF data and the 
outputs of the model run either with the OTF2 (full 
lines) or the OTFl (dotted lines) input functions. The 
computation is done using several transit times (from O 
to 12 years, reported at the top of each OTF2 curve) : 
a) southeastern stations (2,6.12,16) 
b) southwestern stations (33.36) 
c) northern stations (41.83 , 88 , 93 , 110) 
(brackets are used to identify particular samples, dis- 
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of these two processes, respectively described by the OTF2 
and OTFl input functions, explains the location of our 
measured 3H/ 3He pairs in Figure 9b. This feature was not 
noticeable for the southeastern stations (Figure ga) where 
local convection does not exist down to 600 m. 
Under 600 m, it is difficult to distinguish from 
OTFl or OTF2 (Figure 9b) which model response curves we have 
to consider to fit the data. 
Interesting to notice is the data corresponding to 
the helium-3 enriched sample for station 33 (into brackets 
on Figure gb), probably from hydrothermal origin as 
previously discussed. 
For station 36, the data fall into the interior of 
the model response curves at 800 m and 1500 m (into brackets 
on Figure gb), probably as the result of mixing with an 
Antarctic Intermediate Water component . On the opposite, 
station 33 does not show such an "anomaly", perhaps because 
of remainders of hydrothermal activity which masks the 
Antartic Intermediate Water influence (BROECKER and 
TAKAHASHI, 1981) . 
* The 3He/ 3H pairs for the northern stations 41, 
83, 88, 93 and 110 are plotted with the response curves of 
the model (Figure 9c). Globally, all the data from the 
surface to 600 m depth are shifted from the model response 
to greater tritium values. This deviation was expected as we 
have not considered the TOPOGULF data in the determination 
of the O W 2  input function. Figure 7 shows a positive shift 
between the TOPOGULF data in the northern band 40.N-60'N 
(reported by circles for the 1983 year) and other reported 
values relative to tritium concentrations at the sea- 
surface. The deviation observed between the response of the 
model run with OTF2 and our surface and subsurface tritium 
data in Figure 9c is the result of this shift. 
Under 600 m the measured 3He/ 3H pairs fall near the 
response model curves corresponding to short transit times 
TABLE 1 : 
Tritium-helium-3 " e s "  colllp uted from the model 
for different ventilation times T and for 
























































( O < T < ~  years). This is in very good agreement with the 
isopycnal transport model assumption for water masses 
outcropping in an area (40*N-6O0N) described by 0-2. 
VENTILATION TIME AND TRANSIT TIME : 
COMPARISON WITH THE TRITIUM-HELIUM- "AGE" 
The 3He/ 3H "age" ( called A in the following) , has 
been often considered as a powerful tool for oceanographic 
studies when smaller than one decade (JENKINS and CLARKE, 
1976 : JENKINS, 1980, 1987 ; FUCHS, 1987). Nevertheless * we 
must take the greatest care when using it for time-scales 
greater than 10 years because of its non-linearity in 
regard to mixing. In addition, our model has shown that two 
kinds of "ages" have to be considered for the situation 
discussed : the "ventilation" time T linked to the 
ventilation rate - and the "transit" time T corresponding 
to the travelling of the waters from their wintertime 
outcrop surface . To illustrate these differences we 
consider on Figure 8 the responses curves of the model run 
with OTF2 and two transit times T respectively equal to O 
and 6 years . For comparison, the 3He/3H ages are given in 
Table 1 for each ventilation time. In the first case 
(instantaneous renewal of the waters, i.e T = O), cor- 
responding to the JENKINS' model, the 3He/'H age A is always 
underestimated compared to the ventilation time T. In the 
second case (T = 6 years), it appears that for short 
ventilation times (lower than 2 years), the age A represents 
essentially the transit time : for ventilation times in the 
range 2<T<12 years the age A is higher than T, equally due 
to the transit time influence ; from T = 16 to 1000 years, A 
is highly underestimated compared to the ventilation time T 
(T.1000 years for A127 years). This example is a StrickiW 
demonstration that the apparent He /3H "age" cannot be 




TABLE 2 : 
Tritium-helium-3 "age" A, ventilation time T 
and transit time T coomuted for the station 12. 
(n.d is used for not determined values undescribed 




















the middepth north Atlantic waters . The "aget1 A is neither 
comparable to the ventilation time T, nor to the transit 
time T ,  nor to a direct combination of them . This 
observation has to be kept in mind when using the helium-3 
and tritium tracers in order to evaluate the ventilation 
ages of water masses or, by this way, the oxygen utilisation 
rates. 
Table 2 gives the respective A values computed from 
tritium and helium-3 data, for station 12. As mentioned by 
JENKINS (1980) , for depth ranging from the surface to 500 m, 
the calculated A values are in relatively good agreement 
with the ventilation times computed from the model. On the 
opposite, for depths greater than 500 m, there is a great 
discrepancy between A, T and T values, as expected, due 
either to the transit time influence or to the mixing 
effects. We have to notice that the computation is very 
approximative for tritium contents lower than 1 TU, due to 
the experimental errors and to the shape of the different 
curves of the model response for large values of the 
ventilation time (Figure ga). An important feature is the 
high ventilation time for the deep waters (T = 200 2 100 
years at 2000 m). By contrast, on the same isopycnal level 
(oe* 27.8),we compute a smaller ventilation tima for station 
110 (equal to 35 years at 1500 m). For this layer, the 
tritium-versus-oxygen diagram on Figure 10 identifies the 
"young" waters of Labrador Sea origin (high tritium and 
oxygen contents) in the northern stations 41, 83, 93 and 
110. The southern stations 2, 6, 12 and 16 of poor tritium 
and oxygen contents are close to the so-called "shadow" 
region of more stagnant waters (LUYTPI et al, 1983 ; WWASE 
and SARMIENTO, 1985). These observations explain the two 
extreme values obtained for the ventilation time at station 
12 ( 200 2 100 years) and at station 110 ( 35 f 5 years) on 
the 27.8 isopycnal level. 
LAZIER (1973) , TALLEY and Mac CARTNEY (1982) have 
mentioned the variability of the ventilation time of the 
Labrador Sea Water due to decadal changes in renewal rate 
and properties. Their volumetric calculation leads to a 
ventilation time of 9 years while the WORTHINGTON'S 
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FIGURE 10 : Tritium-versus-oxygen diagram fo the 27.8 
isopycnal level (numbers identify the sampled stations, 
see Figure 1). 
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35 2 5 years evaluated by the model for station 110, mainly 
composed of Labrador Sea Water ( Figure lo), is in good 
agreement with the last value and must be considered as a 
mean evaluation over at least two decades due to the 
transient injection. 
It has to be pointed out that the highest value 
obtained over the whole TOPOOULF area for the ventilation 
time (T = 200 2 100 years in station 12 at 2000 œ) can be 
compared to the previously reported residence time values 
for the north Atlantic deep waters ( 230 years froœ STUIVER. 
1976 ; - 100 years from BROECKER, 1979). 
SUMARY AND CONCLUSIONS : 
We summarize the principal features inferred 
from the study of the helium-3 and tritium distribu- 
tions in the TOPOOULF area : 
* an important frontal tritium distribution for 
the surface waters is revealed, associated to the 
Azores current. 
* the helium-3 distribution in subsurface 
identifies the convection efficiency in the north and a 
formation zone for the 18'c Mode Water in the south- 
wes t. 
all over the sampled area, the tritium 
distribution of the middepth waters is essentially 
governed by the injection of the tracer along isopycnal 
levels during their wintertime outcropping at the 
sea-surface. The northeast-southwest assymetry of the 
distributions is due to the circulation. along the 
subtropical anticyclonic gyre. On the 27.1 isopycnal 
level, we evaluate to around 7 years the transit time 
of the waters froœ the northern to the southern areas 
i.e an advection rate close to 1 cm.s" assuming a 
purely isopycnal process. 
at depth, the respective influences of the 
Labrador Sea Water and the Mediterranean Water are 
noticeable through the tritium data. The Mediterranean 
Outflow seems to be an end-member responsible, by 
mixing, either for a decrease of the tritium contents 
in the north or for an increase in the south. We 
determine an advection rate equal to 1.7 cm.s-' between 
Gibraltar and 25'W, on the 27.4 isopycnal level. 
an helium-3 excess, probably from an 
hydrothermal input, has been noticed near 30'N, on the 
western side of the MAR. 
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A more quantitative approach, using a mixing- 
model, corroborates these results. The model, run 
without any hypothesis for the circulation of the 
middepth waters, has shown that the 3He/3H "age" was 
not adequate for the study of the circulation 
time-scales in this area due to the simultaneous 
influencer of ventilation rate, transit rate and 
mixing. We evaluate two extreme values : a ventilation 
time for the Labrador Sea Water equal to 35 years and a 
residence time of the waters whithin the "shaded" area 
equal, at least, to 200 years. 
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LEGENDE3 DES FIGURES 
Figure 1 : Carte des stations Topogulf. Les numbros identi- 
fient les stations. Les zones hachurées correspondent aux 
zones d'bffleurement d'hiver des eaux sur les niveaux iso- 
pycnaux 25.6, 26.5 et 26.8. 
Figure 2 : a) Profils des concentrations en tritium en 
fonction de la profondeur pour les stations -33,360 au Sud- 
Ouest,-2,6,12,16- du Sud-Est et -41,83,88,93,110- au Nord. 
b) Profils des concentrations d'helium-3 pour 
les mdmes stations. 
Finure 3 : Distributions en helium-3 et en tritium (les 
colonnes hachurees correspondent B des valeurs nt5gatives de 
63He : 
a) surface et niveaux de densitb 25.6 et 26.5, 
b) niveaux de densite 26.8, 27.1 et 27.4. 
Finure 4 : Distribution de la densit& potentielle le long de 
la radiale Est (le nord de la radiale, non échantillonnd en 
tritium et hélium, est également indique ). 
Finure 5 : a) diagramme 6 3He - vorticite du niveau de 
densite 26.5. 
(les numbros identifient les stations localisées Figure 
b) diagramme 6 3He - oxygdne du niveau 26.5. 
5.1) 
Fiwre 6 : a) diagramme tritium-oxygbne du niveau 27.4. 
b) diagramme tritium-salinit4 du niveau 27.4. Le 
point MW caracterise l'eau sortante du bassin mediterraneen. 
La droite de melange entre les eaux mMiterrannéenes et les 
eaux du Nord est représentbe. (les num&ros identifient les 
stations). 
Figure 7 : Fonctions d'entr4e du tritium dans les eaux.de 
surface de l'Atlantique nord. L'abréviation DRF correspond B 
DREISIGACKER and ROETHER (1978) ; BPOFl et BPOF2 r4fbrent 
respectivement aux rbgions 20'-40'N et >40'N de BROECKER, 
PENG and OSTLUND (1986). Sont aussi reportbes les données 
disponibles pour la période 1965-1985 ( voir références dans 
le texte) ( les croix correspondent B la zone 25'N-40eN : 
les cercles B la zone 40'-60"N). La surface hachuree couvre 
l'ensemble des donnees de la zone temp6r6e (25'N-40eN). Ses 
limites infQrieure et supérieure sont notbes OTFl et OTF2 
dans le texte (fonction d'entrée "observ&") . 
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Figure 8: Courbes de réponse du modble utilisant la fonction 
d'entde OTF2 . Ces courbes sont calculées pour des temps de 
ventilation compris entre 1 et 1000 ans et pour differents 
temps de transit T (de O A 20 ans ; valeurs reperees sur la 
droite des courbes par une asthrisque). Sont dgalement 
tracées les courbes d'"ho-temps de ventilation" de 2 B 200 
ans (en lignes pointilUes, identifiees par des numbros de 
part et d'autre des courbes). 
Figure 4 : Comparaison entre les donnees de Topogulf et la 
rkponse du modele pour les fonctions d'entr6e OTF2 (lignes 
pleines) ou O w l  (lignes pointillhs). Les calculs sont 
faits pour diffbrents temps de transit ( de O B 12 ans) : 
a) stations Sud-Est (2,6,12,16) * 
b) stations Sud-Ouest (33 36) * 
c) stations Nord (41,83,88,93,110). 
(les 
dans le texte). 
donnees particulieres entre parenthAses sont discutbs 
Fimm 10 : Diagramme tritium-oxyene pour le niveau de 




Distribution des isotopes de l'hydrogdne, de l'oxygc?ne et de 
l'helium dans les sources hydrothermales sous-marines de la 
ride Est-Pacifique Si 13". L. MERLIVAT, C.ANDRIE et P. JEAN- 
-BAPTISTE, Compte-Rendu à Z'Acaddmie dea Sciences, Paris, t. 
299 Serie II, N'17, 1191-1196, 1984. 
Use of tritium and helium-3 for oceanographic processes 
study. An example : the Northeastern Atlantic ocean, C. 
ANDRIE and L. MERLIVAT, & paraftre dans les Actes du Collo- 
que : Radioactivity and Oceanography ;radionuclides : a toot 
tor oceanographg, Cherbourg, 1-5 Juin 1987 . 
Mesure du couple tritium/h&lium oceanique par spectrometric 
de masse, P. JEAN-BAPTISTE, C. ANDRIE et M. =LU, & paraître 
dans les Acte8 du Colloque : Radioactivity and Oceanopaphu; 
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GÉOCHIMIE. - Distribution des isotopes de l’hydrogène. de l’oxygène et de l’hélium 
dans les sources hydrothermales sous-marines de la ride Est-Pacifique, A l3”N. 
Note de Liliane Merlivat, Chantal Andrie et Philippe Jean-Baptiste, présentée par 
Jean Wyart. 
Remise le 1” octobre 1984. 
Les teneurs en deutirium. oxygkne-18. hklium-3 et hélium-4 de trois UJLURI hydrothermales sous-matks 
prtlevia en février 1984 ont itt déterminks. Les principales conclusions déduites de ces mesures sont : 
- le rapport ‘He/‘He est constant et égal i (1.05fO.01) IO-‘; 
- le flux thermique évacué par les processus hydrothennaux sous-marins calculé i partir du valeun 
maximales des conantrations d’hélium4 est au moins kgai i 1.310” calories par an. soit 25% du flux 
thermique awcié i la formation de la croütc ockanique; 
- les rapports eau-roche (en masse) calculés i partir des mesures de deutkium et oxygène-18 sont en bon 
accord. Les valeurs sont 1.2 et 2.5 pour deux sources distantes sculcmcnt de !Xl0 m. Cela motttre une grande 
variabilité des circulations hydrothermales P petite échelle; 
- les résultats des mesures de deutérium associa aux donnkes relatives i l’hélium-3 permettent de calculer 
que la fraction altérk de la croüte ockanique est au moins bale d 18 ou 46y; selon la source considérk 
GEOCHEMISTRY. - Deuterium, Oxygcn-18. Hclium-3 and Helium-4 Content of Hydrothermal Vents on 
the East Facifïc Risc at 13”N. 
77~ isotopir composition (D. ‘s0, sHr. ‘Hr) of rhrcr kvdrorhermol vents sampled in Februory 1984 an the 
East Pacifie Rise at 13-N has ben derermmed. 
10 (1.05+0.01) 10-‘. 
The ‘He,‘He ratio is Constant in the three santples and eqwzl 
From the amount of ‘He WC calculate a louer baund for th heat removed by axial venrs. 
equol to 1.3 1019 ca1i.w i. e. 259< o/ the total heat 10s~ fiom sea jloor spreading. 
The water-rock ratios (in mass) computed for deuterium or oxvgrn-18 are in good agreemenr. 
to 1.2 and 2.5 for two vents on& 900 m apart. 
They are equal 
This shows a large variabilùy of the hydrothermal circulation 
within a short disrance. Based on helitun-3 and deuterium data. we calculatc that th fraction of th oceanic 
trust which ils altered is at least equal to 18 or 46% according t6 the vent which ir considered. 
Au cours de la campagne Géocyarise conduite sous l’égide du CNEXO en janvier- 
février 1984. un nouvel échantillonnage des sources hydrothermales sous-marines actives 
découvertes en 1982 à 13’N sur la dorsale Est Pacifique [l] a été fait. Les conditions de 
prélèvement de ces sources sont décrites dans un précédent compte rendu [2]. On rappelle 
que trois « fumeurs noirs » situés sur la zone axiale de la dorsale et distants d’environ 
900m ont été échantillonnés. Du nord au sud, les trois sites sont : Chandelier, Cathédrale 
et Chainette. 
On se propose de rapporter et discuter les résultats des mesures de deutérium, oxygéne- 
18, hélium-3 et hélium-4 dans ces sources. leur composition chimique étant 
décrite dans [2]. 
R ÉSCLTAT. - L’ensemble des données est indiqué dans le tableau 1. 
Deutérium et oxygène-18. - Les quatre échantillons provenant de la source Chandelier 
différent par leur degré de dilution par l’eau de mer introduite dans la seringue de 
prélèvement lors de sa manipulation à partir du submersible. Le degré de dilution de 
chacun des échantillons peut être calculé sachant d’une part, que les eaux hydrothermales 
pures ne contiennent pas de magnésium ([Il, [3]) et connaissant, d’autre part, la concentra- 
tion du magnésium dans l’eau de mer. La figure (11 représente les résultats des mesures 
de deutérium et oxygéne-18 dans les différents échantillons en fonction de leur teneur en 
magnésium [2]. 
Les données relatives aux quatre échantillons du site Chandelier montrent que œux-ci 
sont le résultat du mélange entre l’eau de mer et une eau hydrothermale de composition 
6”‘0= +0.65°!oo, 6D= +0,65°/oo. Le prélèvement fait dans la source Cathédrale est 
0249-6305,,84 02991191 S 2.00 (B Académie des tiences 
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sur la meme droite de d l a n p  que les échantillons de Chandelier. A l'inverse, le pkl2.v~- 
ment fait dans Chaînette est significativement different. Le pôle pur qui lui est'associe a 
pour composition 6l80= +0,38°/00, 6D= -0,25°/0,,. 
Helium-3 et Héfiwn-4. - Les mesures du rapport R =('Hel.He) échantillonl 
( 'He14He) air obtenues avec les trois échantillons dont la dilution est au plus egale a 
100,; permettent de connaître la valeur du rapport isotopique de l'eau hydrothermale 
pure. Le calcul montre en effet que la valeur de R est insensible dans les limites des erreurs 
expérimentales, à l'influence de la dilution par l'eau de mer, puisque la concentration en 
hélium4 de l'eau hydrothermale est plus de deux ordres de grandeur supkrieure a celle 
de I'eau de mer. Les valeurs de R mesur& sur les écbantillons des sources Chandelier et 
Chaînette sont identiques, la valeur moyenne étant R = 7,53 f0,07, soit 
3He/4He=(1,05+0,01) 
La figure 2 montre la variation de la concentration M helium4 des échantillom en 
fonction de leur teneur en magnésium. On observe que les eaux les plus diluk sont les 
moins riches en hélium4 Pour les faibles dilutions, une grande variabilité existe entre 
deux prélèvements d'une même source (Chandelier), ainsi qu'entre deux sources Chainette 
et Chandelier. Nous pensons que ces différences peuvent être attribuées à la méthode 
d'échantillonnage utilisée sur le bateau, la quantité de gaz emprisonnée dans chaque tube 
de prélèvement étant difficilement contrblable. Pour ces raisons, nous prendrons en 
considération les deux valeurs extrèmes : 
3. lo-' cc STP/g<C+,-<6. lo-' cc STP/g. 
DISCUSSION. - Rapport 'He14He. - Ce rapport a déjà été determine pour les fluides 
hydrothermaux recueillis sur le site des Galapagos [4] et pour les fumeurs noirs échantillon- 
nés sur la dorsale Est Padique à 21"N [SI. Les valeurs sont respectivement : 
et : 
'Hei4He =( 1,08 +0,02) aux Galapagos 
l,WlO-' à 21"N. 'He,*He=(7,8 x 1,4) 
La valeur mesurée i 13'N, 3He;4He=(1,05f0,01) lo-' est en bon accord avec les 
autres donnkes montrant ainsi l'homogénéité de la rtpartition des isotopes de l'hélium 
dans le magma au voisinage de la dorsale Est pacifique. 
Les concentrations &hélium-3 er hélium4 - La distribution des anomalies d'hélium-3 
dans l'océan a conduit Craig et coll. ([5], [6]) à calculer le flux océanique moyen d'hélium-3 
vers l'atmosphère, l'origine du gaz étant le dégazage du manteau sufirieur. La valeur 
proposée est 3 atomeskm" s ou 4,9. loz6 atomeslan. Dans l'hypothèse oÙ l'injection de 
l'hélium-3 est totalement associée aux processus hydrothermaux, il est possible d'estimer 
EXPUCATION DE IA PLANCHE 
Fig. 1. - Variation de la teneur en deutérium ct oxyg¿nC-l8 d a  eaux hydrotkmmks en fonction de leur 
Fig. 1. - Variation ofSDo;,, and 6'8001,, versus the magnesium content. 
Fig. 2. - Variation de la conantration d'hélium4 dans lcs eaux hydrothermales en fonction de leur 
Fig. 2 - Variation ojthe conccnrration of helium 4 in the wm waters DC~SYI thew magnesium content. 
concentration en magnésium. 
concentration en magnésum. 
RA" llf Utf 1 
chandelier : 
20141 +0.43+0.20 fQ52+QOg 3.1 7.45 = Q 15 4.75 
7.57 =a15 5.64 14.. ....... +0.%+0.@ +Q63+0,08 4.5 
15. ........ -0.68*0.11 -0,02+0,07 Q 14 7,00=030 46.4 
18.. -1.00,+Q23 +0,02+Q17 51.6 
Zot31 ....... -0.58îQtS +0,13+,0.15 1.8 7.50=QIS 40.0 
20 [I] ....... -431 fa26 +0.33*0.14 6.0 7.57=QlJ 5.64 





E a u d e m a :  
R =(3He/4Hel Ichultdlon4'HePHel air avec ('Hel6He),= 1.4. lo-'. Mg risutuu rapportb dans [2) 
Soura x [3 [:];- X [:I [:]a- 
~~~ ~~ _ _ _ _ _ ~  ~ ~ 
Chanddier ....... 0.039 1.0 1.2 0.032 1.3 1.4 
chpinettc ........ 0.017 23 24 0.014 29 24 
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fe flux thermiqw, qb evacue par l'hydrothermalisme connaissant Ir cotlccntntion 
d'hélium-3 dans les fluides b i s  par les sources dont la tanpiratun est mesurtC(41 La 
capacite dorifique de reau de mer a 260 bar est egak à 1.4cal/p.O"C~ la tnnphtufe 
mcsutk dans la murcc Chandelier est 335'C et celle de I'cau proloade 1.8C Avec œs 
données, ainsi que les résultats de nos mesures report& plus h u t  on calcule deux vakun 
limites de n, nombre de calories par atome d'hélium-3. 
2.7.10" n 5.5. IO-' adorieJ/atome 'He, 
soit u flux thermique, 
1.3. 10'9<q,<2,7. 10'9ca10rits,". 
Cette valeur est intéressante a discuter par rapport aux estimations faites P pUtir de 
méthodes totalement indépendantes Sleep et cou [8] ont calculé à partir de la modélisation 
des nux thermiques mis en jeu lots de ta formation de la m 6 t e  océanique, que la fraction 
du flux evacué par l'bydrothermalisme a l'axe des dorsaks est au plus 6gd a 1/10 du 
flux total, soit q,<0,5. lol9 calories/an. K. Crane [91, à partir de la amwe d e  anomalies 
de température sur un segment de 4OOkm de long de la donale Est p8dfiqut, d c u k  
q,æ 1,5.10'9 calorks/an. Nos résultats sont en bon accord awc œs données favorisant 
toutefois la valeur lite inférieure q,, = 1,3. ioi9 dorics.aa ce chiffre rrposanr sur la 
vakur maximale de la concentration d'hélium4 mesurée dans Chainette (Jg. 2). Un point 
important commun a I'ensembk de ces résultats est de montrer que F h y d r o t h e d e  
sous-marin ne contribue que pour une fraction à I'ivacuation du flux thermique &e 
a la formation de la croûte que a Faxe des dodes, 
- Deutérium er oxygène 18. - Le résultat des mesufes isotopiques rrprtYentb sur la 
figure 1 montre que l'eau hydrothermale est enrichie en deuterium et oxygène-I8 par 
rapport a l'eau de mer ambiante. Cet enrichissement est la signature d a  rkactions OU 
échanges isotopiques qui ont lieu avec le basalte lorsque l'eau cirde a haute tempirature 
dans la croiite fracturée. Les réactions qui ont lieu entre le basalte et l'eau de mer à 
haute tempkrature et pression élev& ont éte étudites experimentalement [IO]. Des he- 
raux hydroxylis tels que la chlorite ct l'epidote sont formés. n y a fractionnement 
isotopique du deutérium entre l'eau de mer qui circule et le minéral formé. A une 
tempkrature donnk. pour un minéral donne. le facteur de fractionnement isotopique est 
connu [I I]. Soit et 6, la teneur en deuterium de l'eau de mer et de l'eau hydrothermale 
et A le fractionnement isotopique associé a la réaction. on calcule la fraction d'eau, x, 
qui r¿agit avec le basalte, 
6, - x =  -, 
d 
ou encore le rapport eau-roche (en masse) entre l'eau et IC Wte al- com"t la 
fraction d'eau, m, dans le basalte ([12l, (13)) : 
[3= ;.
Les valeurs de [E/R], indiquées dans le tableau II ont etc calculb en prenant p u r  
valeur du fractionnement a 350°C. A = 40 o!oo ou A = SO o et m 404. 
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La composition isotopique de l'oxygène dans l'eau hydrothermale reflète l'tchange 
isotopique entre les atomes d'oxygène de l'eau et du basalte. plus précisément le plagio- 
case. De même que pour le deutérium, le facteur de fractionnement isotopique entre l'eau 
et le minéral est connu. soit 0,94°/00 a 350°C. La teneur isotopique du plagiocase est 
égale a +5,5°/o,,. Connaissant la teneur en oxygène-18 de l'eau de mer et la teneur de 
l'eau hydrothermale, ainsi que la fraction x de l'eau qui a réagi pour former les minéraux 
hydroxylis, on calcule la valeur du rapport eau-roche [E/RJ,,,[12]. ta comparaison entre 
les valeurs calculées a partir des teneurs en deutérium ou oxygène-18 sont en très bon 
accord (tableau). I1 est intéressant de remarquer que le rapport eau-roche est deux fois 
supérieur pour le site Chainette par rapport a Chandelier, montrant ainsi que, pour une 
même zone active de la dorsale, à une distanœ de 900 m, les circulations hydtothennales 
peuvent être ttts différentes. Cette observation est faite égalment à partir des mesures 
chimiques (21. 
Flux de marière et altérution de la croûte. - D'une manière analogue au calcul du flux 
thennique, on peut estimer le flux hydrothermal moyen d'eau qui circule dans la crodte 
océanique, connaissant la concentration en hélium-3 dans les sources, Celui-ci est compris 
entre 2,9. lol6 dan et 5,7, 10I6g/an. La fraction de cette eau, x, calculCe a partir des 
mesures de deutérium (tableau II), réagit avec le basalte : la teneur en eau du basalte 
altéré résultant a été prise égale 4 4%. Pour la source Chandelier, x=0,035 et pour 
Chainette, ~30,015 (valeur moyenne correspondant aux deux hypotheses relatives au 
facteur de fractionnement). La masse de basalte altéré annuellement est alors comprise 
entre ~5.10'*g et 5. W 6 g  pour la première source et 1. W g  et 2.10"g pour la 
seconde, Si on considère un taux d'expansion moyen égal a 3 kmZ/an et une épaisseUr 
moyenne de la croûte ockanique égale a 6km. on calcule dans le premier cas que la 
fraction altérée de la croûte est comprise entre 46 et 920; et dans Ie second cas, entre 18 
et 367;. Mottl[lO] a calculé une valeur de 34% qui est à rapprocher des valeurs limites 
inferieures calculées pour les deux sources. Ceci corrobore les estimations faites pour le 
calcul du flux thermique indiquant que la valeur maximale de la concentration d'hélium4 
dans les sources doit être préférée afin de concilier les résultats calculés par des approches 
indépendantes. 
L'ensemble de ces résultats montre qu'il est fondamental de concevoir, pour les 
campagnes ultérieures. un système de prélèvement du volume d'hclium contenu dans les 
sources, afin de pouvoir contraindre les conclusions décrites dans ce travail. 
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USE OF TRITIUM AND HUIUM-~ 
MIR OCEANOGRAPHIC PROCESSES STUDY. 
AN EXAMPLE : THE NO- ATLANTIC OCEAN 
C. Andrie and L. Merlivat 
Laboratoire de Ghchimie Isotopique 
DtSpartement de Physic0 Chimie - CEN de Saclay - LODYC (UA CNRS 1206) - CEA/IRDI/DESICP - 
91191 GIF sur WETTE cedex, FRANCE 
ABSTRACT 
These results are relative to the TOPOGULF cruise during summer 1983. 
The sampled area is located near the Azores Xslands on the both sides of 
the mid atlantic ridge. The tritium content of the surface waters reveals a 
strong front.along the Azores current. At depth, the spatial distribution 
of tritium is studied along isopycnals. In the thermocline, it is 
essentially the anticyclonic gyre which is responsible for the 
northeast - southwest gradient in tritium concentration. Some informations 
about the "age" of the water masses are given by the use of both tritium 
and Helium-3. By this way are identified some areas where ventilation 
processes are active. At middepth, a strong contrast exists between the 
young waters originating from the Labrador Sea and the more stagnant waters 
in the South East of the sampled area. 
In the form of HTO molecules the tritium is an ideal tracer for the 
water masses circulation studies. 
Large amounts of tritium enterred from the atmosphere into the ocean 
after the nuclear bomb testing starting in 1954. The larger inputs occured 
between 1963 and 1965. The time distribution of tritium concentration in 
surface water is relatively well documented (DREISIGACKER and R o m a ,  
1978) 
The transient nature of tritium and its half life (12.43 years) has 
already provided informations relative to circulation processes in the 
North Eastern Atlantic ocean (SARMIENTO et al., 1982). 
For the study of water mass transport and ventilation processes the 
tritium and its radioactive daughter 3He is specially simultaneous use of 
adequate to deduce interior ocean travel times (JENKINS, 1980). 
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These two tracers have complementary boundary conditions at the 
ocean - atmosphere interface : this interface acts as a sink for the 
atmospheric tritium into the ocean and as a source for the oceanic gaseous 
helium-3 into the atmosphere. So, we can determine the "age" of a water 
mass using its respective helium-3 and tritium contents i.e the time 
elapsed since the water parcel has been isolated from the atmosphere. 
The data are reported in 63He % for the 3He excess (i.e. the anomaly 
of the isotopic ratio 3He/'He of the sample relative to the isotopic ratio 
of the atmosphere, expressed in percentage) and in TU units for tritium (1 
TU unit represents 1 tritium atom for lol8 hydrogen atoms). The age of each 
sample is calculated from T = X"ln (1 + ) where X is the tritium 
decay constant equal to 0.0557 y-' and C3He] and [3H] are the respective 
helium 3 and tritium contents of the sample (expressed in atoms numbers). 
~ 3 ~ 4  
c 3 ~ 1  
The analytical procedure is described in JEAN-BAPTISTE et al (this 
issue). 
FIELD WORK AND BACKGROUND 
Figure 1 shows the sampled stations during the TOPOGULF cruise 
(July-August 1983). There are located in the area 24'N-4OoN, 23'W-50'W near 
the Azores Islands along the Eastern and Western flanks of the Mid-Atlantic 
Ridge and perpendicular to it. The hydrological and nutrients data are 
given in the Data Report by the TOPOGULF Group (1986). 
Fig. 1 : Map of the TOPOGULF cruise (tracksls, 2s, 3s, 4 s  
and 5s). The shaded areas are the approximate 
locations of the 25.6, 26.5 and 26.8 isopycnal 
levels. 
279 
Previous works relative to chemical or transient tracers distributions 
in the thermoclinal and middepth North Atlantic waters (JENKINS, 1980 : 
SARMIENTO et al., 1982 : KAWASE and SARMIENTO, 1985, 1986 ; THIELE et al., 
1986) have shown that the tracers transport into subtropical anticyclonic 
gyre was essentially isopycnal. 
We successively discuss the helium-3 versus density distributions 
along the five principal tracks of the cruise and their corresponding 
tri t i m  and H-3 He "age" distributions. In addi tion, salinity and oxygen 
data are used to identify some water masses along some specific isopycnal 
levels. 
RESULTS AND DISCUSSION 
Shaded areas on Figure 1 correspond to the water outcropping location 
of the respective sigma-theta levels 25.6, 26.5 and 26.8 determined from 
historical wintertime temperature data from SARMIENTO et al., 1982. 
On Figure 2 are given the respective helium-3 versus sigma-theta 
distributions of the tracks 1s and 2s on the Eastern and Western flanks of 
the MAR and on the tracks 39, 4s and 5s perpendicular to the MAR (see 
Figure 1). On each Figure are drawn the respective sigma-theta level 25.6, 
26.5, and 27.4. The four first levels outcrop in winter in the 
subtropical anticyclonic gyre, the last one outcrops in the subartic gyre. 
These distributions are the results of three processes : convection 
processes which are responsible for the helium-3 evasion, tritium 
penetration which generates helium-3, and the age of the water masses which 
increases the helim-3 regrowth by radioactive decay. 
26.8, 27.1 
For the surface as well as for the first isopycnal level 25.6 the mean 
b3He values obtained for the samples over the whole TOPOGULF area are 
respectively - 1.21 % and - 1.44 %. These values agree with the previously 
observed excess 3He in the ocean surface layer (F'UCHS et al., 1987) 
compared to the solubility equilibrium value of - 1.7 % from BENSON and 
KRAUSE, 1980. 
Figure 3 gives the respective tritium and 3He-3H age versus 
sigma-theta distributions for the Western and Eastern tracks 2s and 1s. 
We observe a very homogeneous tritium surface content in the area 
located South of 34" (4.5 f 0.15 TlJ81N). The tritium versus salinity 
diagram on Figure 4 shows that this homogeneity does not extend to salinity 
smaller than 36.4 I: which characterize the Azores front. North of the front 
we observe greatest tritium concentration. This tritium increase with 
latitude is essentially the result of the latitudinal distribution of the 
tritium input function. 
* On the 26.5 isopycnal level, we observe tritium concentrations in 
the South (Stations 12, 6, 2) higher than the corresponding tritium content 
of the surface waters. On Figure 1, we can observe that the wintertime 
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Fig. 3 : Tritium and age distributions versus sigma-theta along 
t h e  Western and Eastern tracks 2s and 1s. 
m 
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tritium enrichment of the Southern stations on the 26.5 sigma-theta level 
is the result of the transport of tritium enriched waters from an area 
located northerner than 35" by the anticyclonic gyre. On the same 
isopycnal, we observe for the sations 33 and 36 relatively low tritium 
concentrations (Figure 3) correlated to negative @He values (Figure 2) 
suggesting a remainder of surface convection. On the 26.5 isopycnal level 
these stations are more imprinted by the 18'C Mode Water than by the 
anticyclonic gyre. In the North we observe everywhere negative b3He values 
as the result of recent convection. 
On the 26.8 isopycnal level in the North (Figure 5) we observe a 
subsurface maximum for the three stations 83, 93 and 110. This level is the 
first one for which the wintertime outcrop is located North of the 4'N 
latitude : this maximum corresponds to the enriched tritium surface waters 
of Northern origin. 
* the 27.1 isopycnal level corresponds to the basal thermocline water 
where the hydrological characteristics are very homogeneous (T = l2.5.C. S 
= 35.64 X). On the opposite, the Northeast-Southwestassymetry suggests 
that the gyre scale circulation has dominated the redistribution process 
during the twenty years duration of the transient. We can evaluate from the 
tritium content of respectively 4.6 and 3 TU for the stations 110 and 12 
(Figure 3) a transit time of around 7.5 years assuming an isopycnal 
advection process. This leads to en advection rate of lcm/s. 
* The wintertime outcrop of the 27.4 isopycnal occurs North of the 
anticyclonic gyre. This can explain the second maxima observed for stations 
83 and 93 (Figure 5). The tritium versus salinity and versus oxygen 
diagrams on Figure 6 indicates the tritum enriched 83, 88, and 93 are 
originating from the Labrador Sea water characterized by a high oxygen 
content. On the opposite, the Mediterranean input is well noticeable for 
stations 110 and 41 with a high salinity responsible for a tritium 
decrease. On this level, we observe the greatest North-South assymetry due 
to the imprint of the Antarctic Intermediate Water characterized by a low 
salinity and a low tritium content (see stations 6, 12 and 16 on Figure 6). 
For the waters located just above the 27.8 isopycnal level we identify 
(Figure 3) two kinds of water masses : young water masses of around 10 
years in the North of the Eastern and Western sections, old water masses in 
the South of the Eastern section of at least 20 years. 
The young waters are of Labrador origin while the old ones correspond 
to stagnant waters corresponding to the previously named "shaded area" 
water (Figure 7). Our evaluation of the age of the LSW in the Northern area 
(of around 10 years) agrees with the volumetric calculation of TALLEY and 
Mc C A R T "  (1982) giving a ventilation time for the LSW of around 9 years. 
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Fig, 7 : Age versus oxygen diagram for the 27.8 bqycrd level. 
originate fran the Labrador Sea. The old waters (stations 2, 6 
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MESURE DU COUPLE TRITIUM/HELIUM OCEANIQUE 
PAR SP-IE DE MASSE 
P. Jean-Baptiste, C. Andrib et M. Lelu 
Laboratoire de mochimie Isotopique - LODYC 
Dbpartement de Physic0 Chimie 
(UA CNRS 1206) - C.E.A. - IRDI/DESICP - 
91191 GIF sur WElTE CEDEX, FRANCE 
Nous dbcrivons la technique expérimentale de mesure des isotopes de 
l'hélium ('He et 'He) dans l'eau de mer par spectrom4trie de masse ainsi 
que la méthode de dosage du tritium octhnique par analyse de l'hélium-3 
de décroissance. Les protocoles analytiques sont reportbs ainsi que la 
précision de chacune des méthodes. Enfin, l'int&&t de l'acquisition du 
couple de donnees hélium-3 / tritium est explicité au-travers de la 
détermination de "l'&en d'une masse d'eau. 
ABSTRACT 
We describe the experimental procedure of the mass spectrometric 
measurements dissolved helium isotopes ('He and 4He) in seawater 
and the analytical method of the oceanic tritium determination by the 
ß-regrowth technique. The experimental procedures and the analytical 
accuracies of each method are reported. Finally, the interest of the 




Le tritium et son descendant, l'hélium-3, connaissent une 
utilisation croissante en océanographie. De par leur caractere 
chimiquement inerte vis-&-vis du milieu océanique et de par l'aspect 
transitoire de l'injection du tritium dans l'océan, le couple 3He-3H 
constitue une source unique d'information par rapport aux traceurs & 
l'état stationnaire. 
La spectromQtrie de masse permet d'accéder des mesures de tritium 
et d'hélium-3 suffisamment pdcises pour pouvoir bvaluer "l'&e" d'une 
masse d'eau c'est-&-dire le temps 6coulé depuis qu'elle a quitte 
l'interface ocban-atmosphere. 
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Nous decrivons le principe de la methode, les prochdures analytiques 
relatives du rapport isotopique 3He/4He et du tritium ainsi 
que la precision de la mesure et la reproductibilite des resultats 
obtenus. 
aux mesures 
Nous avons applique cette methode en Mer Mediterranée Occidentale 
(PHYCEMED 1981 - ANDRIE et MERLIVAT, 1987a) ainsi qu'en Atlantique 
Nord-Est pendant la campagne TOPOGULF 1983 (ANDRIE et MERLIVAT, 1987b). 
PRINCIPE DE LA WGTHollE 
Le principe de la mesure du tritium (Fig. 1) consiste & stocker dans 
un container étanche une eau prbalablement totalement degazee et A 
mesurer aprQs stockage par spectrometrie de masse la quantite d'hblium-3 
produite par la dhcroissance du tritium d'aprbs la reaction 3 H a H e *  + e- . 
La technique utilisée est dérivk de celle mise au point par CLARKE et al 
(1976) et JENKINS (1981). Les échantillons (40 cm3 d'eau de mer) sont 
préleves tubes de cuivre en faisant circuler par gravité l'eau 
s'écoulant des bouteilles Niskin. Chaque extr4mitQ du tube est alors 
fermée par une pince de frigoriste. Le taux de fuite de ce Systeme a été 
mesuré par ressuage d'hblium. 11 est equivalent aux meilleures vannes 
métalliques B soufflet (quelques atm.cm3/s). L'etancheTté totale 
vis-a-vis d'une éventuelle contamination des échantillons par échange 
isotopique avec la vapeur d'eau tritiee atmosphbrique a également étb 
vérifiée par des tests en milieu deutere et mesure du rapport D/H de 
l'échantillon par spectrometrie de masse. 
dans des 
Dans la pratique, au laboratoire, le mbme echantillon permet dans un 
temps la mesure du rapport isotopique 3He/'He par extraction des premier 
gaz dissous et par la suite, celle du tritium. 
EXTRACTION DES GAZ DISSOUS 
La phase d'extraction de l'hélium s'effectue sur une ligne 
préalablement pompée B un vide secondaire (10'5Torr) (Figure 2). 
L'echantillon (tube de cuivre) est place sur la ligne équipbe d'un 
ballon en verre destine B recueillir l'eau et d'une ampoule de verre 
contenant des charbons actifs où les gaz dissous seront recupérés. 
L'ensemble d'extraction utilisé comprend 6 lignes de ce type. 
L'installation est étuvée (2 h B 160'~) et pompée pour atteindre une 
pression inférieure B 10-5 Torr. Au moment de l'extraction, chaque ligne 
est isolée du groupe de pompage. L'extremite inférieure du tube.de cuivre 
est alors réouverte permettant ainsi B l'eau de s'écouler dans le ballon. 
Une cuve A ultrasons est ensuite placée sous le ballon qui servira B 
accélérer le degazage de l'eau. A l'autre extr&it& de la ligne, 
l'ampoule est placée dans un bain d'azote liquide. L'helium, ainsi que 
l'ensemble des gaz dissous s'y transf&rent : la majeure partie des gaz 
s'adsorbe sur les charbons B 77 K. L'hélium, qui n'est pratiquement pas 
piége sur les charbons actifs, est transfere dans l'ampoule par le flux 
de vapeur d'eau qui s'établit entre l'khantillon d'eau et l'ampoule, oÙ 
cette vapeur d'eau se conele. Ce Systeme fonctionne A la manibre d'une 
pompe B diffusion. La pfisence d'un capillaire & 1'entx-b de l'ampoule 
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emp&che toute Atrodiffusion de l'h6liwP. 
I I  
Fig. 2 : Ligne d'extraction des échantillons d'eau de mer 
I E W u X o n  device doh di64otved gabe6 .Ln beawdtm bamptebl 
Le taux de récupération de l'hélium a &té évalu6 B partir de l'hélium 
résiduel dans l'échantillon d'eau et dans la ligne d'extraction. 11 est 
supérieur B 99 ,%. 
Aprds 15 mn d'extraction, l'ampoule est scellée au chalumeau et la 
ligne est réouverte sur le groupe de pompage. L'eau contenue dans le 
ballon subit alors un dégazage final pendant quelques minutes puis le 
ballon est son tour scellé au chalumeau. L'échantillon d'eau, 
totalement dégazb, est stock4 pendant la durGe nCcessaire B une 
accumulation suffisante d'hélium-3. compte-tenu de la limite de detection 
du spectromhtre de masse soit en pratique une dur& de l'ordre de 6 mois 
B 1 an. 
PROCEDURE ANALYTIQUE DE U MESURE DES QUANTITES D'HELIUM 
OCEANIQUE ET DU RAPPOFtT 3He/'H~ : 
L'appareil utilise est un spectromhtre de masse VG 3000 B secteur 
magnétique (90') et double collection conçu pour la mesure simultan& des 
isotopes de l'helium 3He/'He. 
Le spectrom6tre. muni d'une source B haute sensibilitb (type Nier) 
fonctionne en mode statique. 
Le courant ionique 'He', typiquement lo9 ions/sec pour 40 cm3 d'eau, 
est recueilli dans une cage de Faraday tandis que les ions 3He' (lo00 
ions/sec) sont collect& simultanbment sur un multiplicateur d'électrons 
(ETP - AEM/1000) utilise: en mode impulsionnel. 
La figure 3 dkcrit la ligne de preparation et d'introduction des 
échantillons : aprhs la mise en place de l'ampoule échantillon sur la 
ligne, celle-ci est pompée jusqu'a une pression résiduelle inférieure i 
10-5 Torr. La ligne est alors isolée des groupes de pompage (pompes à 
diffusion et ionique) et l'ampoule est cassée. L'echantillon gazeux est 
d'abord transferé sur un piège & vapeur d'eau (77 K) (1 mn) puis sur un 
piège en U B charbons actifs A 77 K (5 mn) avant l'introduction dans le 
spectromètre. Ainsi, des gaz dissous dans 1'6chantillon d'eau de mer 
initial, admis dans le spectrom6tre l'hélium et une fraction 
du néon. 
seuls sont 
Les 3 et 4 des échantillons sont dbterminées par 
comparaison avec des standards d'air atmosphérique de rapport isotopique 
connu (RA= 1.384. Le volume de l'aliquote d'air utilisé peut &re 
ajusté afin de renfermer une quantite d'hélium approximativement égale à 
celle contenue dans les échantillons d'eau de mer (environ 1.6 . cm3 
TPN d'hélium-4 dans 40 g d'eau). Ceci permet de minimiser les corrections 
de non-linéarité dans la réponse du spectrom&tre en fonction des 
quantités de gaz analysées. Chaque analyse (standard ou échantillon) 
consiste en une série de 50 comptages de 5 secondes des courants 
collectés 4He' et 3He' et une série de 20 comptages sur la ligne de base. 
Le rapport isotopique est exprimé en I % c'est-&-dire par la deviation en 
pourcentage au rapport isotopique de l'air 
quantités d'hélium 
- 1  X l o o  I I % = (  ( 3 ~ e  / '~e)~~,, ( 3 ~ e  / '~e).~, 
avec (3He/4He)air= Ra= 1.384 . 
La figure 4 montre un exemple d'enchahement de standards et 
d'échantillons obtenus pour une jourde. L'ensemble de la procédure de 
mesure -introduction de l'échantillon ou du standard dans la ligne de 
préparation, déclenchement des vannes pneumatiques, centrage des pics, 
acquisition des données- est automatisée : ce pilotage de l'installation 
est effectue: par un micro-ordinateur HP 86. Ceci permet un gain de temps 
appreciable au niveau des analyses et une meilleure reproductibilite des 
mesures. En routine, l'erreur statistique sur la mesure de I % est égale 
B 2 0.15 %. La reproductibilité des mesures, &valu& B partir de 1'6cart- 
type de la distribution du rapport isotopique 3He/bHe des standards sur 
une journee de mesure, est de l'ordre de +, 0.2 % (Tableau 1).La 
reproductibilitb globale sur la mesure de 6 % testh sur 10 6chantillons 
provenant de la meme eau est de f 0.4 X. Le Tableau 1 indique 6galement 
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des standards globale 
I I - 1 k 0.15 X 1 k 0.2 X I k 0.4 X 1 
precision 
statistique 
Incertitude sur la mesure de l'hélium total 
reproductibilitd 
des standards 
0.1 X 0.3 X 
PROCEDURE ANALYTIQUE DE LA MESURE DU TRITIUM : 
Pendant le stockage de l'eau de mer dégaz&, le tritium se désintègre 
en donnant un atome d'hélium-3 suivant la réaction 
O qH - :He + -,e' . Le temps de demi-vie du tritium est 12.427 ans. 
teneurs en tritium sont couramment exprim8es A partir du rapport 
isotopique T/H. Une unit6 tritium (UT) correspond A un rapport T/H = 
10"*, ce qui équivaut, dans le cas d'eau tritiée, A une concentration de 
1.11 . 
Les 
moles HTO/kg d'eau soit une activitb de 0.12 Bq/kg. 
Pour un echantillon stock4 pendant une dude t, le nombre d'atomes 
est li6 au nombre de molecules HTO presentes d'hblium-3 géneres, NHe-3, 
au temps initial par la simple relation de decroissance radioactive : 
A titre d'exemple, un echantillon de 40 cm3 & 1 UT stocke un ari 
produit 5.4 x 10'15cm31TN d'hdlium-3. 
L'analyse de l'helium-3 de decroissaxye au spectromhtre de masse 
s'effectue suivant une procedure semblable B celle exposee au paragraphe 
precedent : le ballon contenant 1'6chantillon est place sur la ligne 
d'introduction du spectrometre comme p&cMemment. La sequence de passage 
dans les differentes parties de la ligne de preparation est identique. 
Dans ce cas, les quantites d'helium-3 B mesurer &tant nettement moindres 
(entre 100 et 1000 fois plus faibles), les standards utilises sont 
obtenus du meme aliquote d'air que precedemment auquel on fait 
subir un certain nombre de detentes dans des volumes adaptes. Cette 
procedure permet d'obtenir differents types de standards dont la quantité 
d'hélium-3 couvre une gamme d'echantillons de teneur en tritium comprise 
entre 0.05 UT et 10 UT. 
& partir 
L'analyse consiste en 10 series de 12 comptages de 5 secondes sur les 
pics alternees avec 10 comptages sur la ligne de base. 
Idealement, l'bchantillon ne devrait contenir que de l'hblium-3. Dans 
la réalite, on observe également un pic residuel d'helium-4 qui corres- 
pond au "blanc" de la methode. La nature de ce blanc a et6 étudiGe preci- 
sement et son origine est detaillee sur la figure 5. Il apparait que la 
majeure partie provient du residu de degazage de l'eau de mer initiale : 
la valeur de cette contribution correspond B un &sidu non dégaze de 
l'ordre de 0.25 % de la quantite totale d'helium dissous. La contribution 
diie i3 la diffusion de l'helium & travers le verre du ballon est considé- 
rablement limitbe par l'utilisation d'un verre spécial (CORNING 1724) , 
particuli6rement &anche B l'helium. Des expériences de diffusion 
effectuées & partir de ballons vides scelles et recuits A différentes 
températures (cf Tableau 2) ont permis de vérifier le coefficient de 
perméation de l'hélium. 
(1) 
Fig.5: Diagramme des différentes contributions en hélium au "Piane" de la 
méthode lors des analyses tritium.(DiddUtevLt C o n O d % d h U  $0 the 








Tableau 2 : ExHriences de diffusion de l'hBlium dans du verre type 
CORNING 1724 (ballon recuit sous atmosphbre d'azote : 
epaisseur : 1.6 mm, diambtre = 60 um). 
duree du quantité d'hélium Coefficient de 
mesude (cdTPN d'He-4) diffusion ( cm2 /s) 
1.8 x loe8 
49 1.03 x 10-7 1.8 x loe8 
17 1.02 x 10-7 
8 6.40 x 2.1 x 10"O 
31 5.39 x 10-8 1.1 x 10-12 
limite de erreur reproductibilité 
statistique des standards detection 3He 
1.10-16cm 3d'He-3 TPN 0.05 UT 0.1 UT 
I 0.04 UT 
ou 
A - 20'C (température de stockage des Bchantillons), cette 
contribution au "blanc", évalube B partir des experiences ci-dessus est 
totalement negligeable (de l'ordre de 0.8 x cm3 TPN d'h6lium-3). 
I1 a et4 vérifi6 d'autre part que le rapport isotopique du "blanc" 
btait sensiblement égal au rapport atmospherique Ra, B la precision des 
mesures pres. Ceci permet, B partir de la mesure des quantités totales 
d'hélium-3, He-3, et d'hélium-4, He-4, dans le ballon, de déduire la 
quantité d'hélium-3 genérée par la desintégration du tritium : 
= He-3 - Ra x He-4 He-3, I i t i U.
La précision des mesures dépend essentiellement de la statistique de 
comptage de l'hélium-3, cette demiere &ant elle-meme liée au bruit de 
fond du multiplicateur d't5lectrons (courant d'obscurité). Les 
performances actuelles de l'installation sont reportées sur le Tableau 3. 
Tableau 3 : Incertitude sur les mesures de tritium ( B  partir de 40 cm3 




La dermiere colonne indique la reproductibilite globale de la 
méthode, testee sur 5 échantillons d'une eau identique, de teneur en 
tritium égale B 2 UT et stockés environ six mois. 
Notre precision actuelle est donc comparable aux meilleures 
installations de comptage bas-niveau. Independamment des améliorations 
envisagrhs de la technique de mesure au spectrodtre de masse, cette 
elle-meme la possibilith d'atteindre des limites de 
detection encore plus basses, en particulier par l'accroissement de la 
taille des kchantillons. 
' méthode renferme en 
APPLICATION DE LA m O D E  A U 0-TION 
DE L'ACE D'UNE ?SASSE D'EAU : 
Par la nature meme de leur filiation radioactive le couple des 
traceurs tritium/helium-3, en l'absence d'helium-3 hydrothermal, 
constitue un outil de choix pour acceder B l"&ge" d'une parcelle d'eau, 
c'est-&-dire au temps &cou16 entre la date où elle a quitt4 la surface de 
l'ocean et la date du pr4lGvement 
ofi (3He) et (3H) sont les quantites respectives d'helium-3 (d'origine 
tritiumgenique) et de tritium dans la parcelle d'eau consid4ree. 
Cette méthode permet d'abaissersensiblement le seuil de determination 
de l'@e d'un échantillon proche de la surface : des ages de l'ordre du 
mois peuvent etre ainsi évalues alors que la mesure du tritium seul ne 
pourrait permettre d'accéder B un temps d'isolement inferieur B 4 mois 
compte-tenu de notre limite de detection actuelle (0.1 B 0.2 TU). 
De façon &&rale, l'"8ge" determine par la méthode 3H/3He ne doit 
pas etre considere comme 1'- &el d'une masse d'eau. I1 est, en effet, 
tres affecte par les processus de melange. Cependant, les d e w  exemples 
qui suivent montrent l'intéret de l'utilisation de l'&e 3H/3He dans des 
conditions particuli6res. 
Le couple tritium/hélium-3 est bien adapté B l'étude de la 
circulation générale en Atlantique Nord. Celle-ci est essentiellement 
gouvernée par le tourbillon anticyclonique subtropical. les eaux &ant 
alimentées en tritium lors des effleurements d'hiver essentiellement 
par des processus d'advection le long des isopycnes. C'est ainsi que nous 
avons mis en évidence une nette assymétrie Nord Est-Sud Ouest dans l'&e 
des eaux thermoclinales de part et d'autre des Açores (ANDRIE et 
MERLIVAT, 1987b). Cette assymétrie est le resultat d'un équilibre entre 
les ventilation et la phetration du tritium en profondeur 
(importants au Nord Est et faibles au Sud Ouest). 
processus de 
Enfin, les donnees helium-3 et tritium des campagnes PHYCEMED en 
Méditerrank permettent de calculer pour les eaux profondes du Golfe du 
Lion un &e tritium-helium de 12 ans. Ce &sultat est en accord avec 
celui obtenu en ne considérant que les doM6es tritium et un mod&le 
vertical d'advection - diffusion qui évaluait B 11 ans le temps de 
renouvellement des eaux profondes (ANDRIE et MERLIVAT, 1987a). 
295 
C. ANDRIE and L. MERLIVAT (1987) : Tritium in the Western Mediterranean 
Sea during 1981 Phycemed cruise ; accept4 dans Deep-sea Research. 
C. ANDRIE end L. MERLIVAT (1987) : Use of tritium and helium-3 for 
oceanographic processes study. An example : The Northeastern Atlantic 
Ocean (ce volume). 
W.B. CLARKE, W.J. JENKINS and 2. TOP (1976) : Determination of tritium by 
mass spectrometric measurements of 3He'. International Journal of Applied 
Radiation and Isotopes, 27 , pp. 515-522. 
W.J. JENKINS (1981) : Mass spectrometric measurements of tritium and 3He. 
Proc. consult. group - Meeting on low-level tritium measurements 




Variabilite des pressions partielles de CO, océanique et 
atmospherique dans l'Atlantique tropical, C. OUDOT et C. 
ANDRIE, Oceanotogfca Acta, 9 "2, 169-177, 1986. 
CO, fluxes in the tropical Atlantic ocean during FOCAL 
cruises, C. ANDRIE, C.OUDOT, C, GENTHON and L. HERLIVAT, 
Joumat of Geoph&fsicat Research, 91, 11741-11755, 1986. 
Evolution du CO, océanique et atmosphbrique sur la periode 
1982-1984 dans l'Atlantique tropical, C. OUDOT, C. ANDRIE 
and Y. MONTEL, Deep-sea Research, 34 (7A), 1107-1138, 1987. 

OCEANOCOGICA ACTA 1986 - VOL 9 - N 2 e 
299 
Variabilité des pressions partielles 
de CO, océanique et atmosphérique 
dans l'Atlantique tropical 
~~ 
Chde OUDOT ',C h d  ANDRI$ ' 
Institut Français de Recherche scientirque pour k DCveloppcment en Cooptiation 
(ORSTOM), B.P. 1386, Dakar, Sénégal. 
bLaboratoire de Ghhimie Isotopique, Centre d'ktudes Nucléaires de Saclay, 
9 1 1 9 1 Gif-sur-Yvette, France. 
Reçu k 29/7/85. rsvbc k 18/11/85, rcecptC k 5/12/85. 
Rl2SUMk Le variabilités spatiales et sahonnières des rcSultats de mesures des pressions partielles 
de CO, dans l'eau de mer de surface et dans I'air recueillis en j a n k  et juillet 1983 
dans l'Atlantique tropical sont présentées et analysées Dans la ceinture équatoriaie 
5"N-SoS, la pression partieue de CO, dans l'eau de mer de surfaa, gCnCralement plus 
élevœ que œik dans l'air, augmente d'est en ouest m saison chaude (janvier) aussi 
bien qu'en Saisoa froide Quillet). Une augmeatation parall& de la concentration ea 
CO, atmosphérique est constatée égaiement le long de I'équateur. La comparaison 
dcs variations de la pression partielle de CO2 Octanique et de la température de 
surface de'la mer nous conduit à admettre que les pressions partielles de CO, les plus 
élevées ne sont pas observées dans les eaux de surface remontées par l'upwellin& plus 
froides et plus riches en seis nutritifs, et que le réchauffement de l'eau de mer de 
surface entraînée par la circulation zonale vers l'ouest dans le courant équatorial Sud 
pourrait expliquer l'accroissement de la pression partielle de CO, à la surface de la 
mer en zone équatonale, 
Oceonol. Acta, 1986, 9, 2, 169-177. 
ABSTRACT Variability of oceanic and atmospheric CO, partial pressures in the 
tropical Atlantic 
The spatial and seasonal variations of measurements of the partial pressurn of CO, 
in surface seawater and in the air, collected during January and July 1983 in the 
trop4 Atlantic Ocean, are shown and analyzed. In the 5"N-JoS equatorial belt, the 
sea surface CO, partial pressure, usually higher than that in the air, inmases from 
East to West during the warm season (January), as well as in the cold scason (July). 
An increase in atmospheric CO, concentration from East to West is also found along 
the equator. Comparison of variations of the oceanic CO, parual pressure and the 
sea surface temperature permits us to remark that the highest surfacc CO, partial 
p ~ u r c s  are not observed in the upwelling waters, which are colder and have hi- 
nutrient concentrations, and that the warming of surface seawater advected westward 
at the sea surface in the equatorial area, 
Oceanol. Acto, 1986, 9, 2, 169-177. 
in the South equatorial current could explain the incnase in the COZ prtial pressa 
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atmosphérique. Les eaux de surface des hautes latitudes 
sont considérées depuis longtemps comme un puits 
pour le CO2 atmosphérique tandis que les eaux ame- 
nées à la surface par les upwellings aux latitudes basses 
et moyennes agissent comme une sourœ. 
Le travail présenté ici est une contribution aux 
recherches des océanographes qui ont entrepris de dres- 
ser une carte globale de la distribution des pressions 
partielles de CO,, dans les eaux océaniques de surface, 
afin de déterminer le flux net de CO, entre l'atmos- 
phère et l'dan. Avec une etude des variptions saison- 
nières sur une basc régionale, il vise à comprendre le 
mode des échanges de CO, entre l'atmosphère et la 
mer et à définir la part des zones tropicales avec une 
référence particulière à la ceinture quatoriale dans le 
budget global du gaz carbonique. Pour ct fake, les 
campagnes océanographiques du Programme climati- 
que français FOCAL (Merle, 19821 ont été mises à 
profit pour surveiller les variations spatiales et saison- 
nières des pressions de CO, dans l'eau de mer de 
surface et dans l'air. 
Dans ce manuscrit, nous présentons les résultats de 
deux campagna réalisces en 1983, en jan* et en 
juillet, c'est-adire en saison chaude et en saison froide 
de l'Octan Atlantique kquatorial oriental et central 
MÉTHODES 
Les mesures de pressions partielles de CO, dans l'air 
(KO,) et dans l'eau de mer (KO,) sont réalisées par 
absorption infra-rouge dans deux analyseurs de gaz 
carbonique ADC 225 Mark III fonctionnant en mode 
différentiel, l'un pour SO2 et l'autre pour KO,. 
L'air troposphérique, pompé íi 10m audessus du 
niveau de la mer, desséché sur un piège à basse tempéra- 
ture (-30°C) puis sur une colonne de peatoxyde de 
phosphore P,O,, circule. dans la cellule Analyse de 
l'analyseur infra-rouge tandis que la cellule Référence 
est balayée par un courant d'air fourni par une bouteille 
d'air compnmé de composition connue en CO,. Le 
signal de l'analyseur est comparé avec ceux produits 
par une série de trois melanges étalons de CO, dans 
l'air fournis par l'Air Liquide. De la concentration en 
CO, de l'air ainsi déte&, exprimée en parties par 
million (ppm), on déduit la pression partielle exprimée 
en microatmosphères (patm) en tenant compte de la 
pression atmosphérique et de l'humidité relative. 
La détermination de la pression partielle de CO, dans 
l'eau de mer est rcalisk: par équilibrage entre un 
courant d'air fourni par une bouteille d'air comprimé 
et l'échantillon d'eau de mer suivant un procldé dérivé 
de celui de Takahashi et d. (1976). Cet quilibrage a 
lieu dans le flacon même de prélèvement d'eau de mer 
(500 ml) après déplacement d'un certain volume d'eau 
grâce à un plongeur en téflon pour permettre l'introduc- 
tion d'un tube à dispersion de gaz L'air entrainé par 
une pompe à membrane se disperse en fines bulles dans 
l'échantillon d'eau thermostaté (25,O"C) et circule en 
circuit fermé traversant une boucle d'échantillonnage. 
L'air ainsi équilibre contenu dans la boucle est injecté 
au moyen d'un vanne dans le courant d'air qui balaye 
en permanence la cellule Analyse de l'analyseur infra- 
rouge. Le signal de l'analyseur est enregistré ct compari 
avec ceux produits par une irie de trois melanges 
etalons dans l'air fournis par l'Air Liquide, et injectés 
dans les mèmes conditions que l'air equilibré avec 
l'échantillon. De la concentration en CO, de l'air ainsi 
quilibré et sature de vapeur d'eau, on déduit la p m -  
sion partielle de CO, dans l'échantillon d'eau de mer. 
qu'on ramène ensuite à la température in situ de l'échan- 
tillon. La pression partielle de CO, dans l'eau de mer 
est exprimée en microatmospheres (patm). 
Lon des déterminations au laboratoire, au cours des 
essais méthodologiques, la prCcision des mesures était 
de *0,3 patm pour la pression partielle de CO, daas 
l'air et f 1.7 patm pour celle dans l'eau de mer. Mais 
en mer, en raison des vibrations communiquées à I'appa- 
rei1 infra-rouge par les mouvements du navire, qui 
accroissent le bruit de fond du signal en raison du 
principe même de construction de l'appareil, la sensibi- 
lité doit être réduite et la précision n'est plus que de 
+0,6 patm pou les mesures de 60, (coefficient de 
variation = f 9 2  '4et f 3,O patm pour celles de KO, 
(cdicient de variation= +0,8 à l,O%). 
Les mesures de vitesse du vent sont obtenues avec un 
anémomètre à coupelles monté sur un màt et situé à 
côté de la prise d'air pour la détermination de pCO,, 
c'est-à-dire à 10 metres au-dessus du niveau de la mer. 
La mesure de vitesse du vent est moyennée pendant la 
durœ de l'analyse de CO, dans l'air (de U) i 
60 minutes), le bateau étant stoppé pour la réalisation 
de la station hydrologique. 
PRÉSENTATION DES RÉSULTATS 
Les résultats de KO, dans l'eau de mer de surface 
sont présentés pour les campagnes de janvier et juillet 
le long des trois radiales transéquatoriales 4"W. 23W 
et 35"W, entre les latitudes 5"N et 5"s sur la figure 1. 
En janvier (A), aussi bien qu'en juillet (B), les valeurs 
de €CO, a la surfaœ de la mer augmentent d'est (4%') 
en ouest (35"W) et elles sont généralement plus élevées 
au sud de l'quateur qu'au nord de œ dernier. Les 
valeurs extrêmes enregistrk entre SON et 5"s sont 
305 patm à 4"N, 4"W en janvier et 391 patm à 4's. 
35"W en juillet. Les valeurs moyennes au nord et au 
sud de l'équateur sont reportées dans Ie tableau. Cette 
dissymétrie, par rapport à l'équateur, dans la distribu- 
tion méridienne de PCO, dans l'Atlantique n'est pas 
un fait nouveau et elle a été prCcCldemment décrite par 
Keeling et Waterman (1968) dans l'Atlantique equato- 
rial oriental. Ces auteurs avaient alors associé les pris- 
sions partielles élevées de CO, avec les températures 
basses de l'eau de mer de surface, suggérant ainsi l'ín- 
fluence de l'upwelling. D'après nos résultats, les valeurs 
les plus élevées de €CO, n'apparaissent pas être reliás 
aux températures les plus basses (fig. 1) et en particulier 
la diminution de la température de surface avec l'établis- 
m e n t  de l'upwelling 4 4"W en juillet au sud de 
l'équateur (tab. et fig. 1) n'est pas accompagnée par 
une augmentation de la pression partielle de CO2. Ce 
désaccord sera discuté plus loin. 





Dirtrbuh mhidk" de la prasion putielk de CO, pco, 
(man) et de Ia température T ("0 a la surface de la mer k bag 
des radiales transéquotoriaks SoW. 23"W et 35"W (vou a gaIlchc 
position des radiaks et la signrfiation des courbes), en janvier (A) 
et en juillet (B) 1983. La ligna horizontales en jmintiub rcpkmt 
k niveau moyen de la presion partide de CO, dias l'air (332 pam 
en janvicr et 335 patm en juillet). 
Mnidiaol dimibvcioru of surfie water CO, parnol prtape PCO, 
@atm) and sea -face tempratwe T ("0 along the qtm~orid cross- 
~rcrion, SoW. 23"W and 35"W (see on the &fi fòr rk podtion of the 
vcrionr and the meaning of ik clpocs), in J a w v y  (A) and July (E) 
1983. Haisonrol dotted lines represau the average level of ik air 
CO2 partial jwesapr (332 pam in Jomupy a d  335 pam in July). 
Le long de la radiale orientale (row), la pression par- 
tielle moyenne de CO2 a la sudaa de la mer ne change 
pas beaucoup entte janvier et juillet 1983 (tab.), tandis 
que le long de la ndiak occidentale ( 3 S O w )  elle 
augmente nettement. En considérant les valeurs du 
tableau, l'augmentation de €CO2, moyennk entre 5" 
et SOS, entre janvier et juillet 1983 est de 3 jiatm à 4'W, 
13 jiatm à 23"W et 18 patm P 35"W. Dans le meme 
temps, la variation sa¡sonnicre de la température de 
surface est plus grande a l'est qu'a l'ouest (tab.). 
Excepté au nord de l'&ptcur à 4"W, la pression par- 
que est pratiquement partout plus tkvée que celle dans 
l'atmosphère, dont Ir valeur est proche de 335 patm 
(fig. 1). en janvier aurd bien qu'en juillet 1983. Nous 
pouvons donc prévoir dès maintenant que la ceinture 
équatoriale Atlantique sc comportera comme une 
source permanente de CO, pour l'atmosphère. 
Comparée à la pression partielle de CO, océanique, la 
pression partick atmosphérique est relativement uni- 
fome selon la latitude et la longitude en zone quato- 
riale (gamme de variation inf¿ricurc à 1%) et change 
relativement peu suivant la saison : elle est seulement 
un peu plus élevée co juillet (335 patm en moyenne) 
qu'en janvier (332 patm) suivant en cela les variations 
saisonnières de la pression atmosphérique (Hastenrath, 
Lamb, 1977). cependnnt, lorsqu'on examine de près les 
variations de la concatration en CO2 de l'air (encore 
appelée fraction molaire de CO,, fCOz), cellesci sont 
loin d'être négligeables (fig. 2) : fC02 varie entre les 
valeurs extrêmes 340,2 et 346,7 ppm. En juillet (fig. 2 B 
et tab.) fC0, augmente progressivement d'est (SOW) 
en ouest (35"W); en janvier (fig. ZA et tab.) le gradient 
zonal n'est pas aussi régulier : fCOl est nettement plus 
elevé à 22"W qu'à 35'W, surtout au nord de l'quateur. 
L'accroissement tonal vets l'ouest de fCO2 du mois de 
juillet est à comparer avec l'augmentation de l'anomalie 
de pression partielle de CO, de surface, qui représente 
tklle de CO2 d m  I'UU de surf= équatoriaic Atlanti- 
T a b u  
Valeurs moyennes au nord et au sud de l'¿quueur (5"N-O" et OS3'S) de la m o n  pamelk de CO,. KO, de la température T et de la 
dinid S i la surface de la ma. de la aacmtratioo de CO, atmosphinque, de la vitesrc du vent (hutcur aan) et du flux na de CO, a 
l'interface air-". 
Acerage d u e s  north and suurh of the quarar (YAW und 0O-S0S): CO2 panial paMC (PCO3: (n and dniry (S) ot the sea 
surface: onnosphere CO, "ration (KO,): wind speed (abrude 60 em); d net CO, /hu amas tk av-sea m&e. 
35"W uw 4"W 
Nord Sud Nord Sud Nad Sud 
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Figure 2 
rco, (ppm) et de ranompliedc prasioa putieuede co, de surfre Distributioar de la oooant" de CO, otmosphériquc 
APCO, (e entre ks pressions portielks de CO, m u e  KO, 
et m " q u e  SO, en pa" le long dea radii traoséquate 
riala 4"W. 23"W et 3S0W, en janvia (A) et m juiua (B) 1983. 
Mcridionol disrribvtionr of armospkre CO, wneemrarionfC0, Vpm) 
a d  the nafâce CO, paniai preswe m d y  AKO, (d" of 
sea naface PCO, fra rmnospherù CO, partial pnsw u m) 
dong thr quatofial cross-- sow, 23"W and 3PW, in Jallwy 
(A) and in July (B) 1983. 
la déviation de WO2 par rapport à l'équilibre avec 
l'atmosphère pC0, (fig. 2). Cette augmentation conco- 
mitante de la concentration atmosphérique en CO2 
avec l'anomalie de COz de surface suggère à premitn 
vue un enrichissement en CO2 de l'air entraîné par la 
circulation des alizés au-dessus de la ceinture équato- 
riale dont l'eau de surface est sursaturée en CO2. Par 
ailleurs en janvier, il y a un gradient méridien prononci 
de fC0, le long des trois radiaks (fig. 2A) : à 23"W 
en particulier, l'air au nord de l'équateur est plus riche 
que celui au sud, en moyenne 3,3 ppm (tab.). Ce gra- 
dient méridien n'existe pas en juillet 1983 (fig. 2 et 
tab.). 
Le flux net de CO2 à travers l'interface air-mer peut 
être calculé par la méthode du gradient (Liss, Slater, 
1974). Selon l'quation désormais classique décrivant 
les échanges gazeux entre air et eau, le flux net de CO2 
par mètre carré F échangé entre l'océan et l'atmosphère 
est proportionnel à la différence de concentrations de 
CO2 de part et d'autre de l'interface : 
(1) 
oÙ k, représente le coefficient de transfert à l'interface, 
a la solubilité de CO2 a la température de l'eau de mer 
Flax let de co* : sopreta pllits 
F=k, x a x (PCO2-pCO2) 
de surface, PCO, et KOz les pressions partielles de 
COz prtctdmuDent définies. 
Sur la base d a  différences observées entre les pressions 
partielles de CO2 dans l'eau et dans l'air, nous avons 
tenté une évaluation du flux net de COz à travers 
l'interface en janvier et juillet le long des trois radiales. 
Pour déterminer k coefficient de transfert, nous avons 
utilisé la relatioa de Broecker er al. (1978) qui lie 
linéairement k coefficient de transfert de masse à la 
vitesse du vent V : 
k, = 5,24 V - IQ26 (2) 
avec k, exprimi en cm.h" et V en m.s-'. Cette 
relation a eté établie expérimentalement dans un tunnel 
vent, la vitesse du vent étant mesurée h 60 cm audes- 
sus de l'eau. Lo vitesse du vent mesuré sur le bateau à 
une hauteur de 10 m a donc été convertie ea vitesse 4 
46 m en supposant un profd logarithmique du vent et 
un codikient dc frottement de 1,5 x 10' (Wanninkhof 
et al., 1985) pat h relation 
V0.,=0,73 Vio ( 3) 
La relation de Broecker et al. (1978) est valable pour 
des vents supiriewS a 2 m. 1-I et inférieurs à 
16 m.s". h m  des vitesscs de vent inférieures à 
2 m. s-', ce qui a été obSmé rarement en janvier 
1983 (4% des cas seulement) dans la bande équatoriale 
5"N-S"S et jamais en juilkt 1983, nous avons utilisé la 
relation suivante : 
k,=0,11 v (4) 
qui représente k segment de droite reliant l'origine des 
axes (&,=O pour V=O) et la droite (2) pour 
V = 2 m. s- '. LE tableau indique le vent moyen, ramené 
à une hauteur de 60- observé pendant les deux 
campagnes de 1983 au nord et au sud de l'équateur. 
La vitesse maximum de vent enregistrée à 10 m étant 
de 12 m.s-' (8.8 m.s-' à 60 cm) l'influence des bulles 
sur l'échange ga" à l'interface est négligeable (Merli- 
vat, Manay, 1983; Broecker, Sians, 1984). Le d i -  
cient de transfert k, encore appelé vitesse de piston, 
dépend de la diffusion mokcdaire D du gaz considéré 
dans l'eau et de la viscosité de l'eau v, c'est-à-dire 
de la tempiratme de l'eau Suivant Ledwell (1984) et 
Wanninkhof a d. (1985), nous avons supposé que k, 
variait avec ,,/rv pour ramener k, calculé à partlr de 
la relation (2) dam les conditions d'exp¿rimentation de 
Broecker et OL (1978) à une.vakur correspondant a la 
température & l'eau de mer m siru. Les résultats du 
3Omiuts généralement, sont reportés graphiquement 
pour les trois dides (4"W-U"w-3SoW) en janvier et 
juillet 1983 (fig 3). Le flux s'Úhappant de la mer est 
compté positivanent et le flux entrant dans l'océan 
négativement C o m m e  on pouvait s'y attendre de la 
distribution de €CO2 (fig. 1) ou ARO2 (fig. 2)' sur la 
presque totaliti de la ceinture équatoriale le flux nel 
de CO2 à trams l'interface est un flux sortant de la 
mer, généralamnt plus faible au nord qu'au sud de 
l'équateur (tab.). I1 y a peu d'endroits où le flux de 
CO2 est un flux rentrant dans la mer : des nux négatifs 
appréciables DC sont relevés qu'a 4"W au nord dc 
calcul des flux à chaque statioa c'est-à-dire tous les 
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î'équateur principalement et en juillet surtout. Le bilan 
net sur Ir largeur de Ia ceinturc équatonale SON-YS 
est toujours un flux sortant, quelle que soit la saison, 
qui croit d'est en ouest (fig. 3 i droite). Les résultats 
de Roos et Graveahorst (1984) confirment le rôle pré- 
pondérant de la partie ouest de la zone équatonale 
dans l'évasion de CO, &que v e n  î'atmosphere. La 
figure 3 indique en outre que k flux net moyen de CO, 
est plus eleve en juillet qu'en janvier à 35"W et à 23"W 
surtout et qu'à 4"W, c'est l'inverse qui sc produit, car 
compte tenu du renforcement du vent en juillet plus 
accentut au nord qu'au sud de l'équatew (tab.) 
Ie flux rentrant k long de 4"W est plus important 
à cette hn-k La gamme de miations du flux net 
de CO, que nous avons estimé pour chaque station 
de k ceinture équatoriak est ttb étendue: de 
-2,7mm0l.m-~.j" H WNS, 4"W a 16,4mmd. 
m-,.j-' B 4"S, 23"W, et le flux net moyen de CO, 
(moyenne annuelle) dans la œinturc équatoriale SON- 
5"s entre les longitudes 4"W et 35OW serait donc de 
5,1 mmd.m".j-', c'est-à-dire 1,9 mol.m'2.an-1. Il 
ne faut pas perdre de vue que cette estimation est 
une approximation compte tenu de l'incertitude tik à 
l'évaluation du caCficient de transfert, baste sur des 
rádtats expérimentaux établb en laboratoire et appli- 
qués aux conditions de l'oCtan du large oÙ les vagues 
déferlantes pourraient jouer un rôle majeur 4 travers 
I I 
5.N A* 5. t 
Figure 3 
Dinributionr mcridicnnes du flux act de CO, ("01.m-2.j-1) et 
du flux oet moyen entre SON et 5"s (mmol.m-2.j-1) i traven 
rhtcrf.cr &-mer, k tong da radida ua&q~tori4ks 40w, DOW 
ct 3YW en jrnVier (A) ct en juitkt (B) 1983. Le flux s'échappant de 
t mcr at compté positivement. 
Mrridionoldfnribvtionr of the M CO, flux (nmd.m-'.d-') and 
t l u P N - S " S ~ a g e ~ 1  C02jlwr("d.n-'.d-1)woutkcrir-scn 
inrcrfktx, &ng the eqworial cross-smions 4" W. 23" W and 35" W in 
Jutuuvy (A) and in Jdy (E) 1983. 7k escopin(( /ku fim tk sea is 
c4111udd as positive. 
î'injection de bulles d'air. En zone equatoriale Atlanti- 
que, la Vitesse du vmt observé pendant cette etude est 
toujours bien inférkun à la limite de modification du 
Coefficient de transfert par les bulks (Metlivat, 
Mmery, 1983; Broecker, Siems, 1984). Pour juger de 
la vllidite de notre estimation du flux net de CO2, 
nous pouvons la comparer avec les résultats de Smethie 
er al. (1984), obtenus dans la même région en détermi- 
nant insiru le d i t  d'échange de CO2 par la 
méthode du radon. Cu auteurs rapportent un flux net 
moyen de 1,3 mol.m-2.an-1, soit un résultat un p u  
plus fai& que le n o h  Mais cette valeur moyenne est 
obtenue pour une bande occlanique plus large (1oJN- 
100s) et de plus en him (novembre 1982-févrk 1983), 
saison pour laqueik nom estimation du flux de CO, 
est balanent plus faibk: k flux net moyen de CO, 
en janvier (fig. 3) est 3,7mmol.m-2.ann-1, soit 
1,4 mol.m'2.an'1. La COtLCOrdaMX des résultats est 
rtmarquabk compte tenu de la différew des 
méthode d'approche pour l'évaluation des Coefficieats 
de transfert de CO, entre l'atmosphère et t'occlan. En 
extrapolant notre résultat du flux net moyen sur toute 
la longueur de la ceinture équatoriak Atlantique, celle- 
ci libérerait 414 gigatonnes de carbone par an dans 
l'atmosphère. Durant cts derniks années, l'émission 
annuelle de COz provenant de l'activité industride 
était de 5 gigatonnes de carbone (Elliot ct d., 1985). 
Le flux ápatorial Atlantique représenterait donc 28% 
de la source anthropogénique de CO, pour l'atmos- 
phère. 
Selon nos donnies récoltées en 1983, qui confirment 
les résultats de Smetbie er al. (1984), la seule zone ou 
l'océan peut ètre classé comme un puits de CO2 est la 
région au nord de 10'" en janvier. En hiver bow le 
refroidise" t de l'eau de surface augmente la solubi- 
tité du CO2 dans l'eau et en conséquence abaisse la 
pression partielle de CO, endessous de I'équilibre avec 
l'atmosphère. Le long du &dien 23"W (fig. 4), pur 
une diminution d'environ 4°C de la tempkature de 
surface de la mer entre 5"N et 14"N, la saliaiti restant 
identique, la diminution observk de KO2 est environ 
50 patm (elle desccnd a 278,5 patm), alors que la dimi- 
nution attendue du refroidissement sans ichange de 
CO, avec l'atmosphère devrait ètre 60 patm (Mchtyre, 
1978). En été, a puits disparaît parce que k réchauffe- 
ment saisonnier de l'hémispMre nord augnrmte la pres- 
sion partielle de CO, & surCace qui atteint 406,s pam 
En fait a I'extrémitC nord de la radiale (fs 4) le ráhauf- 
fment saisonnier général est perturbé par u11 refroidisse- 
ment local qui est induit par une remontée d'eau subsu- 
perficielle qui, sans atteindre la surf= la modifie 
suffhmnent comme l'atteste l'augmentation de la 
concentration de phosphate. C'est en det la w o n  du 
dôme de Guinée, entre 11% et 14"N (Voiturk 19811, 
où la thermocline se rapproche très près de la surfa% 
et a l'instar des zones d'upwelliag on retrouve l'asso- 
ciation bien COMUC des pressions partick élevb de 
CO, avec les concentrations élevcles de phosphate 
(Keeling, 1968; Miyaké e! al., 1974; Broeclra, Rng, 
1982). Comme prkkdemment pour la Ceinture quato- 
ride, h distribution du flux net de CO, est mootrœ 
pour ks deux saisons (fig. 4 en haut) et le flux net 
moyen entre SON et 14"N est auss¡ cal& et rq-té 
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Distributions méridiennes le long de la rodipk 23"W (entre SON ct 
14") dcs pressions partiella de CO, (paon) dana Peau de mer de 
surface WO, et dans Pair pCO,, de la tanpémture de suiface de 
la mer T (OC), de la concentration de phosphate FO, (wol. 1-I) et 
du flux net de CO, (mmol.rn-z.j-l) en janvier (traits pkms) et en 
juiuet (tirets) 1983. Comme pour la figure 3, le flux s'échappollt 
de la mer est comptC positivement et k flux nct m o p  de CO, 
(mmol.m-'.j-') entre SON et 14" cst reprkenté SUI la droite. 
Meridional distrilnuions &ng tk 23"W uawn (bcnvrcn 5"N ad 
14") of CO, pamaì pressures 6uann) in syrfocr JCO)Y(~ECT PCO, ad 
in the air KO,: the sea M i e  teupmtswe T ("0; phosphate 
ctntccntration PO, (pnd.1-l); an¿ the net CO, flux 
(mmd. m-'. d-l): in Jomrary (did cuma) an¿ in July (&shed m) 
1983. As in Figure3. the ucapingfbujcorn the sea ir counted as 
paritice and the S"N-14"N average net C0,Jau (mmd.m-'.d-L) is 
represented on the right. 
a droite: le flux net moyen de CO, entrant dans la 
mer en janvier est environ le même que le nux moyen 
s'&happant dans l'atmosphère en juillet. Mais dans 
l'ignorance de la durœ de chaque situation, nous ne 
pouvons pas en tirer de condusion sur te bilan annuel 
du flux net de CO, dans cette bande de latitude. 
A noter que le flux net moyen de CO, entre 5"N 
et 14"N que nous avons estime en janvier 
(-4,7 mmol.m-'.j-' soit -1,7 mol.m-2.an-1) est 
très proche de celui mentionné par Smethie et ai. (1984) 
( - 1,4 mol. m - ' .an- ') pour la zone au nord de 10"N 
à la même époque. 
DISCUSSION 
pnssioa partielle de CO, bps Peau de d a c e  
Le gradient zonal de FCO, ockanique le long de 
I'équateur préctdemment décrit ne s'accorde pas avec 
la carte de distribution globale de Keeling (1968), 
confirmée par Broecker et R u g  (1982), selon lesquels 
KO2 est plus &vé dans la partie orientale que dans 
la partie occideatrk à cause de I'upwelling. Cependant 
les observations dc GEOSECS dans l'Atlantique (Bain- 
bridge, 1981) iybc des pressions partielles de CO, à la 
surfaœ de la ma priS de PCquateur plus élevées sur k 
rail oriental soat conformes d nos résultats. La m e  
synoptique des ~ércnccs moyennes annuelks de CO, 
à travers I'interfaa air-mer dans l'Atlantique nord pr& 
sentit par Roos et Gravenhont (1984) montre des 
sursaturations de CO, plus élevies dans la zone occiden- 
tak de l'Atlantique équatorial. D'aprts nos résultats, 
les vakun de KO, ks piu élevies ne sont pas 
ciées aux tempkaturcs les plus froides (fig. 1 B), mais 
au contraire PCO, augmente d'est en ouest en même 
temps que la température (tab.). De plus le refroidisse- 
ment important & la zone SudCquatoriale à 4"W entre 
janvier et juillct. qui est traditionnellement attribué i 
Papparition C Pupwelling dans cette région comme 
l'atteste raugwatation des sels nutritifs (Po, et NO,) 
à la surface de la m (Voituri- Herbland, 1977; 
Oudot, 1983), n'ut pas accompagné par l'augmentation 
de KO, (fig. 5). Dans ces conditions, ce n'est pas 
Pupwelling équatorial seul qui peut entrainer un accrois- 
sement de la prrssion partielle de CO, à la surface & 
l'année dans la œinture équatoriale doivent avoir une 
autre origine. Broecker et R u g  (1982) sur la base des 
plus faibles coaantrations de "C relevées dans l'eau 
de surface quatonale, avaient conclu que la remontée 
PocCan et ICS nlcun éi& de P c 0 2  obSrmies toute 
\__;-._-- 
s m  0- Y s  
Figure 5 
Dirtributiopr mirLtLnw k long de la radiale tran~untoriale 4"W 
de h presriOa purka dt CO,, PCO, (patm), de la température T 
(OC). et da oowcmntions de phosphate e, (p~oI.l-~) et nitrate 
NO,(pmo!.l-') i h daa de la mer, en j~nviff (traits pleins) CI 
ea jdct (tlrrtr) 1983. 
Mcridionol dknibvionr along the 4"W equaforial cross-section of 
CO, panior pcran PCO, (r"): tempcronac TCC); phospkme 
concnnmion PO, (ivnd.I-*); and nitrate concentration NO, 
(jmd.1-*) at the xa swfàce. in January (solid ames) and in July 
(dpchrd MDCS) 1983. 
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à I'éqwteur des eaux subsupcrficielles ridKs en CO, 
était i I'origine de N l'anomalie quatoriale de CO, M 
et ils avaient mime utilisé cette anomalie pour calculer 
UM vitesse d'upwelling. Cependant, œs auteurs 
reconnaissent aussi que les valeurs élevées de KO, et 
les valeun basses de A '*c observées dans l'Atlantique 
équatorial sud-est sont plutôt dues aux eaux montées 
en surface près de la côte ouest du continent sud- 
africain et ensuite transportées par la circulation anticy- 
clonique australe qu'à l'upwelling équatod propre- 
ment dit. Ainsi les eaux froides observies à 4"W pour- 
raient avoir été réchauffées durant kur trajet depuis la 
côte-ouut africaine où elks étaient en á@ik avec 
l'atmosphire. Pour atteindre une vakur moyenne de 
PCO, de 352 patm (tab.), l'eau doit s ' k  réchauffée 
d'environ 1,2"C: un tel réchauffement est tout à fait 
compatibk avec la carte thermique d'été de l'Atlas 
Hydrologique Saisonnier de Merle (1978). 
Constatant que la pnssion partielle de COz océanique 
augmente de 4"W à 35"W en mime temps que la 
température de surfaœ de la mer, nous adhérons à 
l'hypothbe selon laquelk le khauffemmt de l'eau 
supcrfiidk enmanée par le Courant Equatorial Sud 
(C.E.S.) serait la cause de l'augmentation de la pression 
partielle de CO2 à la surfaœ de la mer. Le long de 
l'équateur (fig. a), il est patent que la couche de surfaœ, 
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Figure 1 
en foncdon de L. VliDitc Si h surface de I. a m  entre 4OW et 3YW. 
5"s et 14ON. m janvia (A) et en jpiuCt (B) 1983. 
dinity S keiween 4"W cad 3YW. YS an¿ 14"N. in J w u m y  (A) and 




variation de I. prrrdoa prtidk de co, ocirniquc KO* (palIl) 
Surface scmvotcT c0,porriolpwe PCO, (pawt) DCTSLLS SC0 ~ f a m  
appauvrie en sels nutritifs (Po, et NO,) quand sa 
pression partielk de CO2 augmente. Gest un fait bien 
connu que le récbaufTcmcnt de l'eau de mer diminue la 
solubilité de COz et accroît par conséquent la pression 
partielle. A l'appui de cette hypothèse, nous pouvons 
noter que c'est en jUintt, quand le gradient est-ouest 
de la température de surface de la mer est le plus grand 
que les vakun de KO2 les plus élevées sont relevées 
a 35"W (tab.). Nous remarquons en outre que les 
minima obSmCs dans les distributions méridiennes de 
KOz (fig. l), principalement à 4"W et à 23"W, corres- 
pondent généralement a des flux est qui n'ont pas a 
priori suivi le "e réchauffement que le flux ouest 
(C.E.S.) les entourant. 
Avant de tester reffet de la température sur €TOz 
pour vérifii l'hypothèse précédente, il y a lieu de 
s'affranchir de l'influence de la salinité qui est très forte 
sur KO,, au "c titre que sur le carbone minéral 
total, comme en thoignent les corrélations hautement 
sigdkatives pCO&alinité pour ks deux campagnes 
de janvier et juilkt 1983 (fig. 7). Pour détermina le 
coefficient de PCO, en fonction de la tempkrature, 
nous avons donc normalisé les vakurs de KOz à 35 
(Broecker, Pmg, 1982). La figure 8 rapporte les valeurs 
de EO2 (normalisi#) de surface en fonction de la 
température pour la masse d'eau au sud de t'équateur, 
pour laquelle on est sûr de la continuité hydrologique 
de 4"W à 35"W. Le traitement statistique des données 
conduit à une relation signirtcative positive (coefficient 
de corrélation=O,74 pour n=M) entre KO, et la 
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vui.tio0 de I. pnstioIl pnrtidk de co, ochlique KO, (l@"l 
en fooctioo de Ir températweT("C) i la surfrade Ir merentre o" 
et YS k 1008 da trok ridirla 4"W. 23"W et 3YW. eo juillet 1983. 
La pente de Ia droite de r@csioa rrpbente k d i t  dc €CO, 
en fonclion de Ir temphatwe 
Surfie srawatc~ CO, patiol paapc PCO, ()lrrtm) mw sen wfae 
temperatwe T ('0 ktma, o" and 5"s at the three sections 4" W. 23" W 
a d  3fW. in July 1983. Tk dope of the regmsion line represents the 
temperarwe coe#kent of PCO,. 
température. Le coefficient de PCO, en fonction de la 
température calculé par la droite des moindres carrés 
est 4,5 patm.°C-l, c'est-à-dire 1,3%."C-'. Lesvaleurs 
de œ euefficient rapportées dans la littérature sont plus 
élevées, environ 4%. OC-' (Kanwisher, 1963; Eriksson, 
1%3; Gordon, Jones, 1973 in Skirrow, 1975; Broecker, 
Rng, '1982). Mais comme le remarque Mac Intye 
(1978), toutes ces estimations supposent un systbe 
fermé oÙ la concentration de CO, total reste constante. 
Cette condition n'est pas respectá a la surfaœ de la 
mer où du CO, peut s'échapper dans l'atmosphère et 
selon Mac Intyre (1978) le coelfcient de €CO, en 
fonction de la température à l'équilibre thermodynami- 
que, avec un échange air-mer, est 0,5%."C-'. Notre 
estimation de l'innuence de la température sur €CO, 
situá entre ces deux limites, est donc tout a fait plausi- 
ble. A noter que Takahashi ct al. (1978) ont estim6 la 
variation saisonnière de €CO2 de surface, dans la Mer 
des Sargasses, a 1,7%. OC-'. 
Lors de la présentation des résultats, nous avons vu 
prtctdemment qu'en juillet 1983, la concentration de 
CO, dans l'air augmente d'est en ouest parallèlement 
a FCO, (tab.) : nous pourrions donc imaginer que k 
gradient zonal de la concentration atmosphérique de 
CO, le long de l'équateur est dÛ à l'augmentation de 
la température de surface de la mer. Les exemples 
montrant l'influence de la température de surfaœ de la 
mer sur la concentration atmosphérique de CO, sont 
nombreux dans la littérature (Bolin, Keeling, 1%3; 
Machta et al., 1977; Newell, Weare, 1977; Bacastow, 
1979; Bacastow et al., 1980; Hanson et al., 1981; Weiss 
et al., 1982; Roos, Gravenhors& 1984). Dans leur ttude 
de la correlation entre la concentration de CO, atmos- 
phérique avec l'indice de l'oscillation australe (Southcm 
Oscillation Index S.O.I.), Bacastow et al. (1980) notent 
qu'une augmentation de la concentration de CO, atmos- 
phérique correspond a un indice plus faible, qui 
entraine des a b  plus faibles, un upwelling faible ou 
cOaeeatT8h 8- deco* 
même inexistant et des tempiraturcs de surface de la 
mer plus chaudes dans les régions d'upwelling. Pour 
eux, comme pour d'autres auteurs, l'augmentation de 
CO2 atmosphérique est le résulut du réchauffement de 
la surface de la mer qui produit un transfert net de 
CO2 de l'océan dans l'atmosphère. Selon Bacastow ct 
al. (1980). Ie calcul a partir d'un modèle d'quilibrc 
simple, conduirait a prédire pour un changement de 
température de 5°C un changement de CO2 atmosphtri- 
que de 0,s ppm, c'est-à-dire la moitié de l'amplitude 
obSmCe, a qui semble être un accord satisfaisant pour 
ces auteurs. L'amplitude des variations prcccdemment 
décrites de la concentration de l'air en CO, et de la 
température de surface de la mer pour la zone équat& 
riaie Atlantique (tab. : 48 ppm pour 4'0 peuvent donc 
s'accorder avec a modèle, confortant ainsi notre 
hypothèse selon laquelle le réchauffement de l'eau de 
mer de surface équatoriale pourrait conduire aux 
augmentations obsmies de PCO, et de la concentra- 
tion de CO, atmosphirique k long de l'éqquateur. 
Nous ne pouvons oublier cependant qu'il y a aussi un 
gradient méridien de la concentration atmosphérique 
de CO, à trams la Ceinture équatoriak, particulière- 
ment aigu et opposé à œlui de €CO2 Octanique en 
hiver boréal (fig. 2A), et qui varie avec la saisoa Ceci 
est dû à la prCSenCe de la zone intertropicale de conver- 
gence des alizés (2I.T.C.) qui sépare ks masses d'air 
boréale et australe. La 2LT.C. se diplace avec la 
saisda de o" en janvier à 1o"N en juillet (fig. 9). Le 
gradient change de signe saisonnièrement car la conm- 
tration de CO2 dans l'air de l'hémisphère nord est plus 
grande que celk de l'air de l'hémisphère sud pendant 
l'hiver boréal et la situation est inversá pendant l'etc 
boréal. Au sud de I'équateur. la concentration en CO, 
Figure 9 
Distribution du vcnt observé a bord du navire (hauteur 10 m) pen- 
dant la camp alp^^ de janvier (A) a j a t  (B) 1983. La segmento 
indiquent la dueukm d'oi, roUme k vent et kur longueur at propor- 
cak de conwrlpncc Z.I.T.C. 
D i "  of the shapbmvd wind (oltindr 10 m) dccring the cruises 
of J 0 " y  (A) and July (E) 1983. Segments shuw the direction /ran 
which the wind blows and tku length ir proportionol 10 the vind 
speed. Ilu doshal fine Micures the irurrnopical cormcrgmu zone 
I. T.C.Z. 
tiOMdk i la VitaSc. h ti* = - h Zone bltWOpb 
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est plus élevte en juillet qu'en janvier (fig. 2 et tab.) : 
œpendant comme toute la bande équatonale SoN-S"S 
en juilkt est sous l'influence des al* de sud-est 
(fig, 9), la Z.I.T.C. etant don bien au nord de SON, k 
gradient méridien de CO, n'apparait pas. La Z1.T.C. 
est m e n t  orientœ parallèlement à Péquateur et l'in- 
fluence des masses d'air boréale et australe se fait 
sentir inégalement le long de l'équateur : le changement 
estsucst de la concentration atmosphérique de CO, 
peut donc Ctre attribui kgalement à un effet de ia 
circulation atmosphérique venant renforcer l'évasion 
de CO, de l'oCtan équatorial. Le maximum de CO, 
atmosphérique au nord de l'kquatnu en janvier le long 
dc Irr radiale 23"W (fig. 2A) pourrait traduire uoc 
incursion passagère vers le sud de la massc d'air boréale 
rich en CO, au moment des observations. 
CONCLUSION 
Des résultats de mesures de pressions partielles de CO, 
tCCUCiUiS en 1983, il tcssoft que la œinture équatonale 
Atlantique (SON-SOS) est tout au long de I ' d  ULK 
sourœ de CO2 pour I'atmosphkrc. Le flux net de CO, 
s'&happant de b mer augmente d'est (4"W) en ouest 
(3SOW) et il est plus élevé en juillet qu'en janvier. La 
seule zone où rockin est capabk de fixer du CO, de 
I'atmospbère est la région au nord de 1O"N et en janvier 
seulement. Les fortcs prissions partielles de CO, à la 
surfaœ de la zone équatoriale, plus élevcts à l'ouest 
qu'à l'est, sont interprétées comme le rlsultat du 
réchauffement de l'eau de mer de surfaœ est-Atlantique 
entraînée vers l'ouest par k courant équatorial Sud, 
qui fait partie de In grande circulation anticyclonique, 
plutôt que comme Irr manifestation de Pupwelling 
équatorial local Cette explicetion tendrait à réhawser 
le rôk de ~advectioa mnak au détriment des mouve- 
ments verticaux dam les processus dynamiques équato- 
riaux. 
La concentration atmosphérique de CO2 audessus de 
la ceinture équatorialle augmente igalcment d'est en 
ouest. L'évasion de CO, de Poctan équatorial jointe à 
un effet de la circulation atmosphérique pourraient 
rendre compte de cc gradient zonal. 
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INTROOUC~ON 
It is well known that the 04831 plays an imponant rok in 
the atmospberic cycle of carbon dioxide because it can take 
CO, from the air, thus reducing the increase of atmospheric 
CO, mainly due to the combustion of fossil fuda About half 
of the anthropogenic carbon dioxide remains airborne, the 
other part being mainly absorbed by the ocean. 
The whok ocean is not homogeneous, and the different 
occanic rdons do not have the same capacity to absorb a 
portion of tbe atmospheric CO2. Globally, the high-latitude 
surface waters are considered as a sink for the atmospheric 
CO,. and the upwelling waters in the low and middle latitudes 
are considmd as a source. 
During the mises of the Programme Français 
Océan-Climat on Atlantique Equatorial (FOCAL) [H¿nin et 
al.. 19861 M have measured the COz distribution in the ocean 
and in the atmosphere over the tropml Atlantic belt during 3 
successive years extending from July 1982 to August 1984. W e  
prcsent data for three northern summer and two northern 
winter (i.e.. cold Kason and warm seasoo) situations in order 
to study the interannul and seasonal variability of the CO, 
fluxes and the reasons for this variability. 
. METHODS 
The measurements of CO, partial p ~ u r c s  in air (@ZOz) 
and in seawater (KO,) are carried out by infrared adsorption 
with two ADC 225 MK3 analyzers [Oudot et Andrie, 19861. 
Each analyzer operates in a diRerential mode: the reference 
al is always swept by an air stream with a known CO, 
concentration. Calibration of the COz concentrations of the 
samples is done using three standard gas mixtura supplied by 
Air Liquide, France, introduced as samples into thc analyzers. 
Copyright 1986 by the American Geophysical Unioa 
Paper number 6C0328. 
0148-0227/86 006c-0328S05.00 
I 
Measurement qfpC0, in Air 
The near-surf.. air. pumped at 10 m above the sea level is 
dried successively on a cold trap at -30°C and on a PzOl 
column prior to introduction in the analyzer. The partial pres- 
sure of CO, in the atmosphere (in microatmosphercl) is com- 
puted using the measured molar ktion of CO, in dry air 
(JCO, in parts pcr million, or ppm). the atmosphcric picssu% 
and the water vapor pressm. 
The CO, partial pressure in the air is measured continu- 
ously (for about 30 min) when the ship is stoppd for a hydro- 
logical station. The precision is about +Oh patm. 
Measurment of PCO, in Semvaze? 
The measurement of CO, partial pressures in seawater is 
accomplished by equilibrating an air stream with the seawater 
sample according'to a method derived from Takuhashi et af. 
[ 19767. Water sampies arc drawn from 5-L Niskin bottles into 
5 5 0 "  volumetric Basks which serve as equilibration vessels. 
Just after sampling, the flasks are immmed in a 25.00"C ther- 
mostated water bath. The air-seawater equilibration is accom- 
plished in the sampling Bark by circulating an air stream 
through a gas dispersion tube immerscd in the seawater 
sample. During the equilibration the air flows in a closed 
clrcuit through the loop (U-mL volume) of a sampling valve. 
After 2 min of recirculation the pump is stoppcd to obtain the 
ambient barometric pressure in th equilibration Circuit. Tbe 
sample is inJected into the refemœ air stream and is drial 
through a P,OJ column prior to introduction into the ana- 
lyzer. 
To determine KOI (in microatmosphercs), the CO, con- 
centration of the equilibrated air is recomputed to a water- 
saturated basis using the vapor pressure of water in seawater 
at 25°C. 
The CO2 partial pressure is then converted to the "in situ" 
temperature of the sampk using an empirical relationship de- 
termined experimentally in the laboratory as follows: 
i 
i 
log  oz,, = log pCOZ(., + (T, - TJ 
. (4.17 x lo-' - 3.78 x PCO2,,,) (1) 
11,741 
11.742 
TABLE 1. Schmidt Numbers for Some Gua. Oc-uTC 
Scbmid~ Number 
Temperature. 
‘C He 0, Rn 
~~~~~ ~ 
O 5 10 1450 1860 31% 
850 1010 1600 10 
360 500 30 
U) 65 200 240 300 
... 
20 I40 4m 59s I I ~  
... ... 
From Jãhne (19801. 
where index m means the measured values and the index s 
meam the in situ values. 
Our experimental detamination of the PCO, temperature 
relationship is in agreement with those reported in the litera- 
ture [Skirrow. 1975; Smerhir et al., 1985). 
The precision of the KO, measurements in the ground- 
based laboratory is f 1.7 patm (f0.5%). At sea, owing to the 
vibrations from the ship’s engines and the sea conditions, the 
experimental uncertainty is higher: f3 patm (0.8%-1.0%). 
Toid Concentrotion of CO, in Seawater 
Total CO, concentration (c CO3 is measured by gas 
chromatography using the Odor und Wmrrhy [1978) method 
after acidification of the water sample. Helium is wcl as the 
gas vector. 
CO, EXCHANGE COEFFICIENT AND FLUX CALCULATION 
The CO, flux between the OOUUI and the atmosphere is 
given by 
F = kSAp 
Q, 
8;. 
where k is the CO2 exchange coefficient (or transfer velocity, 
or exchange rate, or ‘piston velocity”) [Liss, 1973; Brocckrr 
and Ping. 1974). S it the CO, solubility in seawater and is an 
inverse function of the temperature [Weiss, 19741. and A p  is 
the difference between the COz partial pmsure in the watet 
(KO,) and the CO, panial pressure in the air @COz). 
Using k expressed in centimeters pcr hour. S expressed in 
m o k  per liter per atmosphere. and A p  expressed in microat- 
mosphem. patm, the dnal CO, flux formula that we will use 
for our calculation it 
F = 0.24kSAp 
where F is given in millimoles pcr square meter pr day. 
For a given gas th exchange d i n t  k is a function of 
the wind spœd and d the temperature through the Schmidt 
number Sc dqmdrnq (SC is the ratb of the kinematic vis- 
carity of the water. v, to the mokculu diffusivity of the gas, 
0). Tabk 1 gives rome values of the Schmidt number for 
different gases at various temperatuna. 
Wanninkhofct crl. ClSSSI have reccntly run a gas exchange 
experiment by injecthg sulfur he~~9uoridc (SF,) into Rock- 
land Lake, New York, and then dete” ’ ‘ng the variation in 
the evasion rate with wind speed o m  a 1-month period. SF6 
is a chemically a d  biologicaUy nonreactive gas detcctabk by 
gas chromatography. Tbe dashed liae in Figure 1 shows the 
dependena of the SF6 exchange diident with the wind 
speed for values smpikr than 6 m s-’, measured at 1-m 
heifit. The cbangc d slope occuring at 2.8 m s-’ has pre- 
viously been obScMd in wind tunnel experiments [ J h  ct 
al, 1979; HA. Brœck et d., 1978). It c~rresponds to the 
change from the smootb surface regime, where the water sur- 
face behaves as a rigid wall. to the rough surface regime as- 
sociated with the onsct of capdlary waves. 
a -  
”- 
n =  
18 w 
........  . .. . ... . ... .. ... -. . *.-* 
a t . t i, i s i u , t m . s - W ~ ~ d & ~ & d  
u, &A- 9wuwataw 0 2  4 6 # B R U  
Fig. 1. Exchange caeffcient (in antimeten per hour) mur wind spad Cm metar per second). ’Ihc dasbed line h 
relative to the Rockland Lake results of Wonrunkhofn al. fl9851 for the exchange coemcicnt of SF, at W C  [Sc = 1600) 
versus wind specd measured at I-m height. The solid b e  ir the uchan&c d i a e o t  d COt at 20°C (Sc = 600) venus wind 
speed at I&m height, calculated w is discuscd ia the text. 
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fhe dashed line in Figure 1 is relative to wind speed values 
measured at l-m height. In our calculations we will use 
FOCAL mean wind values from the Torarc et al. [I9861 atlas, 
given at 10-m height. Using a drag coefiicitnt Cl, SI 1.5 
x we have U,, = 129Ul, where Ulo and U, are wind 
speeds at 10-m height and 1-m height, respectively, 
From the results of Wanninkhof et ai. [ 1985) valid for SF6 
at 10°C (i.e., for a Schmidt number quaì to 1600) we will 
derive the erprrssion d the transfer cafIicicnt k valid for CO, 
at 20°C (i.e.. for i Schmidt number equal to 600). 
This extrapolation is based on the knowledge that wc ha* 
got either from modcb or wind tunnel exprimenu [tiy a d  
Merliuat, 19863. In the smooth surfaœ regime the transfer 
coefficient k is proporcional to the friction velocity Y. and to 
sc - II3 [Deacon, 1977: Jähne er al., 1979, 19843. In tbe rougb 
surface relpme, k is poportional to u, [H.-C. Brolckrr er d- 
1978; Merlivat and Mcrmy, 19837 a d  SC"'^ [&dwell, 1984; 
Jähne et al, 19841. 
For high wind speed value, wind tunnel experiments hare 
shown that yt exchange rates an: strongly enhanced when 
breaking waves crate bubbles and increase the turbulence at 
tbe interface [Brmeker a d  Sims, 1984; Malica o d  Menu~y. 
19833. 
For U,, 2 13 m s-~, results of wind tunnels have bœa 
extrapolated following a slopc similarity based on the data of 
Broeder a d  Sicnrs [19tU]. Ulo = 13 ra s- ' is identical to tbe 
vduc of tbe mran uiad velocity at whicb the change of re- 
N,O (whicb hpr a dubility clore to that of CO3 ia tbe 
Institut de h M¿am¡qus Statistique de la Turbulence facility 
[Merlìvat an¿ Mmety, 19833. As an do not have a stnight- 
forward way to cplculrte u. in these high-Wind regima, wc 
propose to uttrapolate this value directly to the o p  ocean 
This number a p p m  consistent with the observation of the 
distribution of whitccap~~ in the oaan versus the wind speed 
indicating a coverage of 2 to 3% of the total ocean surfaa for 
Ulo x 13m s-'[Mo"dO'MuirehortPich, 19801. 
In summary. the depcadena of the CO2 exchange coef- 
ficient at 2(pC (SC .O 600) 00 the wind speed measured at 10-m 
height (U,,,) can be written as follows: 
k = 0.17u,, O S u,, S 3.6 S- * 
is OM both lor C O Z  in t h ~  H~mburg wind hr-1 d 
k = ZSSU,, - 9.65 3.6 s U,, s 13 m s-' 
U,, 2 13 m s-' k = 5.9U,, - 49.3 
where k is in anti" per hour. The solid line in Figure 1 k 
the representation of thcse equations. 
4.WN 2633 
2 W N  26.25 
0.75"N 23.93 
W N  19.91 
1.75"s 21.51 
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wind m. S m *  Pcos. Alcoa. 
'C mr-I rurm rrm 
FOCAL 8. ZP W (cvatiaucd) 
26.59 3.75 350.1 13.6 
24.89 4.20 365.4 29.0 
24.09 4.30 3611.7 33.5 
23.66 4.4s 390.8 SS.8 
24.~1 4.80 3n.6 44.1 
24.a~ 5.00 3857 50.1 
24.91 S.10 392.2 56.9 
25.31 5.2s 387.4 521 
26.12 S.IO 3m9 34.8 
26.34 s.so 358.7 24.6 
2653 s.7s 3573 22.2 
28.17 6.a 365,9 36.8 
27.68 &o0 366.9 37.4 
27.48 6.00 37S.O 4s.9 
2734 6.00 382.4 493 
27.51 6.00 371.3 41.9 
27.47 6.00 377.9 47.8 
27.42 6.00 3729 40.6 
27.44 &00 369.7 37.7 
2724 6.00 ~ 9 3  3s.8 
26.95 6.00 365.1 . 305 
27.03 6.00 3620 23.9 
27.26 6.00 33S3 21 
27.23 6.00 33S.O 28 
27-08 6.00 348.4 15.1 
26.89 6.00 34s.4 I15 
26.73 6.00 3420 8.3 
27.02 5.60 382.5 49.4 
2693 5.m m.8 55.3 
27.01 5.90 383.1 48.6 
26.84 6.00 382.8 47.9 
26.78 6.10 3823 46.7 
26.76 6.1s 385.7 50.8 
26.76 620 384.5 49.4 
26.85 620 3853 49.9 
26.62 6.20 3835 48.7 
26.59 6.25 386.7 51.5 
26.96 630 3762 40.9 
27.19 6.15 375.4 41.3 
27.46 6.10 376.6 42.2 
27.40 6.00 3795 46.0 
21.52 5.75 386.7 51.5 
27.38 5.50 383.1 48.3 
27.93 5.25 370.0 34.5 
n.93 5.00 378.9 44.2 
27.82 450 3729 38.4 
28.00 4.00 336.7 2.3 
2658 5.60 3- 20.4 
FOCAL 1,w w 
FOCAL 4. w w  
FOCAL 6.W W 
27.1s 6.10 37S2 41.9 n a  5.9s 3693 37.3 
2721 5.m 3675 34.4 
27.32 5.70 363.6 31.0 
27.44 5.60 3727 39.8 
2757 550 367.8 3S.l 
2752 5.10 3813 47.9 
27.50 530 383.1 48.6 
28.7s s.10 4op.9 76.4 
n.82 5.00 3993 66.0 
27.69 5.05 4oo.s 68.0 
27.67 5.10 394.9 62.0 
27.99 S.15 397.6 63.9 
28.01 530 401.0 68.9 
27.79 5.20 4W.2 74.8 
27.60 5.25 408.4 79.1 
2759 5.25 400.3 71.6 
a, 
Flux.t 
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TABLE 2 (continued) 
Wind 
SST. Sped.' KO,. mo,. nurt 
btitude *C ma-' patm patm mmolm'd-' 
FOCAL 6. U'W (cantinued) 
4.00"s 27.62 5.30 415.7 86,6 4.04 
4.509 27.69 5.35 402.9 74.7 3.57 
I 5.00"s 27.80 5.40 4020 72.3 3.54 
FOCAL 8.35. W 
4.99ON 28.00 3.00 355.9 23.4 O. 138 
4.51'N 27.87 3.30 363.5 27.5 aim 
4.WN 27.77 3.60 355.5 19.8 0.117 
3.WN 27.59 3.90 354.8 17.9 0.234 
3.WN 27.54 4.10 349.3 13.0 0.232 
2.WN 27.66 4.25 343.1 8.2 0.176 
ZWN 27.74 4.40 348.9 124 031 1 
IS'N 27.72 4.55 3420 6.1 0.175 
O.SI'N 2736 4.85 345.1 8.0 0.287 
0.W 26.98 5.00 353.6 17.8 0.702 
OJ(rs 26.69 5.10 355.8 19.4 0.812 
1.m 26.81 5.25 354.6 18.6 U 4 5  1.ws 26.45 5.40 368.5 329 1.613 
1.98"s 26.68 5.50 367.1 313 1.610 
W S  26.72 5.60 362.6 27.4 1.475 
3.00"s 26.79 5.75 357.4 22.4 1.286 
3Jo"s 26.72 5.90 358.8 23.8 1.452 
4.WS 26.63 6.00 3623 27.1 1.718 
4 9 s  26.60 6.10 361.2 26.1 1.718 
*From Towc ct al. [19&5] aths. 
tPositive CO, flux data denote an acaping flux from the ocun. 
5.01's 26.79 6.20 345.8 113 a761 
I 
Figure 2 compares these relationships with field data from 
different &ases and diffèrent methods [from Roetk, 19867. 
Tbe broad agreement between field data and computed ones 
makes us rather confident in our approach to dedne the wind 
dcpendencc of the COz transfer coefficient. 
Finally, we compute the dependencc of the trader coef- 
kient on the temperature as the Schmidt numben vary with 
the temperature. 
To emphasize the relative importanœ of the wind speed and 
the temperature effects upon the exchange rate we cbmidcr 
the two extreme temperatures for the equatorial Atlantic, 20°C 
and WC: 
RESULTS AND INTERF+RETATION 
G W  Integrated Fluxerr 
W e  obtained CO, partial pressures in surfaœ seawater and 
in the atmosphere during five FOCAL cruises corresponding 
to three successive b o r d  summers and two s d v e  b o d  
winters: 
Cruir Date 
FOCAL0 July 1982 
FOCAL 2 Ja&-Feb. 1983 
FOCAL 4 July-Aug. 1983 
FOCAL 6 Ja.-F&. 1984 
FOCAL 8 July-Aug. 1984 
In the text we always refer to the seasons (summer or writer) 
of the northern hemisphere. 
Three regions of the tropical Atlantic Ocean were regularly 
sampled in 8 Special 'narrow-mesh net" manner (mry 30 
nautical miles in latitude) (for example, F O C A L  6 m Figure 
3): (1) the 4"W meridian between 5"N and 5's. (2) from 22"" 
to 23'W between 14" and 5's. md (3) the 35"W meridian 
ktwccn 5"N and 5"s (no sampling was made during FOCAL 
O). Some stations have bem made along or near the equator at 
other longitudes. FOCAL O was a test cruise, and tbc 4"W 
and 22"W meridians wcre sampled during summer 1982 every 
80 nautical mik 
For each station we have the following information (at 12 
depths from the surfas down to uw) m). Physial data include 
temperature and W t y .  Chanid data indude dissolved 
oxygen, nutrients, pH, total CO, oonccntrrtion in water (I: 
CO,), CO, partid pressure in the surf&œ water (KO, st 1-m 
depth, 8nd COa putirl pressure in the atmosphere (pco,) at 
10-m height above the sea nul.Ce. 
w e  have c.aw8ted co, duxer for each station using the 
mean wind valuer oomputed during each FOCAL auire given 
in the Towe et d. 119863 8th and OUI measured m o z  
values (APCO, = CO, pertirl prersun in seawater (PCO,) 
minus CO, partial pnsrure in tk atmosphere @CO& Fluxes 
are positive when the uch.nge taka place from the ocean to 
the atmosphm. All stdace data on given in Table 2. 
In order to study tbe seasod and interannupl variability of 
our results, we bave chosen to integrate the individual flux 
data for each statim Using 8 symmetrid north-south treat- 
ment. The temperature dissributkm dong each meridian and 
the charts of the Atlantic equatoriai current system from July 
1982 to August 1984 make thh treatment realistic [Hinin d 
al., 19867. In addition. tbe Equatorial Undercurrent is a per- 
manent feature, always located near o" in latitude, allowing 
the equator to be C O " ~  as a r d  geographic axis Figure 
4 is a spatio-temporal representation of the data (Tabk 31 
For the equatorial bad (S"N-SoS) along each meridian, the 
ocean is generally a souroc of COz to the atmosphere in the 
north as well as in the south. 
For each metidip9 the mem value of the CO2 flux IS 
always lower (and sometimes negative) in the north than in 
the south. Figure 40 shows that this effect is wry strong in tbe 
east, dong the 4"W meMian, when the flux in the 0"-5"N 
band is near mo. For tbe 22"W meridian, the flux for the 
0"-5"N band is 13% of the total flux. whiL it is 37% along the 
35'W meridian. 
In the two latitude bands (W-S'N and o"-SoS) it appears 
that the escape of CO, inmases strongly from the east to the 
wat. 'chis effect h noticeable for each cnrise except FOCAL 8 
for which the flux in tbt O"-S"S band incnasa from 4"W to 
2'W but then darrug by nearly 2O?h kom 22"W to 3S"W 
(Figure 461 
Figure 5 sccms to show a seasod variability of the fluxes 
fluxes during bored winter 1vt lower than those during boreal 
summer. No searood eEect is notiœable on the 35W. 
The single arca whicb a n  k considered during the winter 
as an important sink zone for the atmospheric CO, is located 
above the 5'N paralld. Figure 6 shows the pamcullr flux 
distribution in thb ama, where fluxca arc near zero in summer 
and negative in winter. W e  obtain a maximum entering flux of 
-27 mmo1 m-, d" near 14"N during F O C A L  2 
Finally, the global mean net flux ktween SON and 5's cal- 
dong the 4"W and 22"W meridi.nr in the muth; the COZ 
- -  
A N D ~ ~  t7 AL. TROPKAL A n r m c  co, FLL= 1 1  .-4- 
r 
3 @ 
t I 1. . . . 
/. . . F ì  8' 
Fig. 4. (u) Longitudinal distributions of tbc net global man CO, flux for the five FOCAL Cruira. (lhe dotted line 
distnbutions along the 4'W, 22"W. and 35'W meridians, for each FOCAL cruise (8uxa am exprascd ia  ola pcr 
square meter per day). The data am relative to the integratcd flux mean value ova ach latitud¡¡ bad: 5'W. (P-SoN. 
YN to 10". 1 0 "  to 14". Dotted bands denote negative value* 
showt the distribution for the O'-S'N  ye^, a d  thc soiid li= &OW cbe dinributh fot the (P-S'S m) (b)CO, flux 
culated for the 1982-1984 period is from the aran to the 
atmosphere and is equal to 1.05 mmo1 m-' d-l. 
In order to discuss the flux variability. we study the relative 
importance of each of the following factors: wind speed. CO, 
partial pressure in atmosphere (PCO,). sea surface temper- 
, -  
# ature SST, and CO2 partial pressure in surface water (ECO,). 
Effect of Wind Speed 
We have chosen to consider mean wind speed values inte- 
grated over about 1 montb during each FOCAL cruise to 
smooth the local and temporary effects of the ship wind values 
obtained over 30 min. In this way we take into account the 
general steadiness oftbe trade winds in this area as well as the 
time amstant of CO, exchange processes which arc longer 
than a few hours 
Wind data have ken provided by the European Center for 
Medium Range Wcatbu Forecasts in Reading, England; they 
cover a 1.875' x 1.875' gridpoint system over the tropical At- 
lantic regions during FOCAL and have bem processed and 
analyzed by Tourre et d. [ 19861. 
Along the equator, stations have been sampled every 2" in 
longitude. The distributions of CO, fluxes, APCO,, and mean 
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TABLE 3. CO, Flux Escaina From the Oaan 
FOCALQ FOCAL2 FOCAL4. FOCAL6. FOCAL& Summer Winter ovmll 
Summer Winter Summer Winter SummCr MaIl M u n  MCUI 
1982 1982 1983 1983 1984 value VdUC VduC 
4W 
5 s-0' (1 .s8) 0.11 0.56 O. 34 0.16 0.66(0.97) 0.23 O.U(O.60) 
5'W- (2.13) 1.42 2.57 0.42 1.58 2.042.09) 0.92 1.5o(IJo) 
5 N-O (0.09 - 0.02 - 0.04 0.14 - 0.04 -0.02(0.a03) 0.06 O.OU0.03) 
TSiW 
u 
S'N-0' (0.43) 0.07 0.41 0.21 0.16 Os(O.34) 0.14 0.21(0.24) 
14'N-O' (0.22) - 0.5 I 0.29 - 0.03 0.12 0.M(0.21) -0.27 -0.03-0.03) 
3S'W Yso; 267 3.20 3.19 127 2.23 293 2% 
S'N+ I .26 2.24 2.32 0.25 12s 1.79 1.52 
Man value 
YS& 
< = N a  
1 .a 2.1 I 1.31 120 1.66 
au 0.87 0.89 ai3 0.s I 
1.36 1.51 
0.66 O S  
~ ._ - 
SON-YS 0.92 1.49 1.10 a67 1 .os 1.01 I .os 
CO2 fluxes arc in millimola per square meter per day. Valua in parmtharr indude FOCAL O dat& 
wind speed along the quator arc given in Figure 7. One can 
note an interesting effect of the wind speed from FOCAL 6 
results: for this cruise we obtain the greatest values for 
AKOr and the lowest values for wind speed. 'Thus we obtain 
intermediate flux values. On the 0th had, for FOCAL 4 we 
obtain the highest values for COz, and we observe the highest 
values of wind spaed. This emphasizes the relative importanœ 
of the two terms, the wind speed (particularly for values of 
greater than 3.6 m s-I) and APCOz, which gives the direction 
of the flux. 
COz Parti01 Pressure in Atmosphere KOz 
Figure 8 clearly shows the seasonal distribution of pC0,. 
smaller in winter than in summer (except for the 0°-14"N arca 
at 22'W); variations with the season are very regular during 
the 1982-1984 period. as are the atmospheric pressure ditbi- 
butions over the equatorial Atlantic during this period, with 
high pressures in summer and low pressures in winter as were 
measured during the buises. 
Figure 9 shows the temporal distribution of the CO, molar 
fraction KO,, exprescd in parts per million. The atmospheric 
pressure effect is then removed. W e  do not observe a signifi- 
cant increase in EO2 during the 1982-1984 period. On the 
average. the CO2 conœntration is always greater in the north 
than in the south. 
The meridional gradient of the atmospheric COz con- 
centration varies seasonally: the gradient is maximum during 
the boreal winter, when maximum concentrations occur in the 
northern hemisphere and minimum concentrations occur in 
the southern hemisphere. 
The Kasonal variability is about 3 ppm and is comparable 
to the data of Komhp et al. [1985] and Conway et al. [198a 
on Ascension Island (8% 14"W) and to the data of Tanaka et 
d. [ 1985-J for the west quatorial Pacific 
Nevertheless. we observe an 'abnormal" high atmospheric 
CO2 concentration during the northera winter 1983-1984 
along the 4"W meridian. 
For FOCAL 2 (January-February 1983) along the qua- 
torial band, our 60, values range from 330.6 patm to 334.6 
patm. These results are consistent with the values reported by 
Stnethie et al. Cl9851 ranging from 332 to 335 patm for the 
I 
W e  will sa that thac seasonal and interannual KOz vari- 
ations are d in comparison with the K O 2  variPtions in 
surface sea water. 
These last arc mainiy responsible for the Amo2 variations. 
22v 
3sw 
I I I ! 
0- 
O.JU . I.. 
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Fig. 5. COt flux distributions along the 4"W. 22"W. and 3s"W 
meridians versus time (fluxes arc expnssed ia millimoles per square 
meter per day). Dottod lina denote tbc Wd"N bond: solid lina 
denote the 0"-YS band. Croues denote the Q-14"N band dong the 
2z"W meridian. Arrow show the respaivc global mean values of tbc 
fluxes for each latitudinal band and clch meridian. (The terms 
"winter" and lummer" sitwtiom refer to northern winter a d  
period November 1982 to February 1983. summet situatioos). 
I I .-49 
Fig. 6. Latitudioai CO, dux diunitions north of 7" on (be Z W  mefidian lor cscb FOCAL auiSe (fluxes are 
expressed ia millimola per squucmetcrpcrday). 
Sea S%ce Temprrarure an¿ CO2 Partial 
Pressure in Swfcrcc Seawater PC02 
The tropical Atlantic Ocuur is characterized by seasonal 
variations of SST [Merle, 19783. nese oscillations are greater 
in the east (Gulf d Guinea) than in the west [Merle, 19801. 
During the cold season the temperatures are lower than the 
mean annual value. The cold season accurs from June to Sep 
tember, during the bonal summer. Figure 10 gives the in- 
terannual temperatura during summer and winter. 
In many cases, low temperatures are d a t e d  with nutri- 
ent enrichments which characterize upwelling [Oudot, 19831. 
Some mechanisms have been formulated to explain the sea- 
sonal variations of tbe SIFT in the equatorial Atlantic arca: (1) 
zonal advection of cold waters upwelled along the wcstem 
African wast [W. S.Eruecker et Ol, 19781, (2) vertical mixing 
betwcen the South Equatorial Current and the Equatorial 
Undercurrent [Voituriez, 19830, b], (3) equatorial upwelling 
due to the surface water divergence induced by the trade 
winds, and (4) thermocline oscillotions due to the seasonal 
variations of the wind in the west Atlantic Ocean. Voituriez er 
d. [1982] explain by these last two phenomena the prepon- 
derant seasonal d a t i o n  of SST at 4"W south of the equa- 
tor. 
- 
Fig. 7. Loagitudiod distributions of CO, dux (in millim~les per square mctcr pr day), KOl in surface seawater 
per mond) dong the equator for minus KO, in atmosphere ( m o ,  in micr08t1r1osphmr~ and wind sped (in 
each FOCAL cruisc. 
. ... - . 
PCC 
Fig 8. CO, atmospheric p0rti.l pmsun distributiopr (in mi- 
crortmorphercs) dong the 4"W. WW. and 3J'W meridiam, versus 
CiW. (Dotted lines denote the 0"-5" arer, solid lina dewtc the 
-summer" situations refer to northem winter and summer situations). 
W-YS ~ep. and CTOSSCS denote the 0"-14"N ML 'WiolCr" and 
Figure 1 1  gives the KO2 mean values for each meridional 
section in the 0°-5"S and (P-5"N arca for the five cruise. No 
systematic Kasonal variability of the meridional K Oz distri- 
butions is observed. KO2 values in the south arc. in general, 
greater than PC02 values in the north. Keeling [l968] has 
previously explained this phenomenon by the pnsencc of 
equatorial upwelling in the south. 
However, it appean that if the summer situations (FOCAL 
O. 4, and 8) in the south are in faa characterized by lower sea 
surface temperature (Figure 10). except for FOCAL O they arc 
also characterized by KO2 valwc smaller than the mean 
value over the 6w cruises (Figure 11). 
In addition, we observe that the highest K O I  values are 
obtained for F O C A L  6 during a northern winter when it is 
known that quatorial upwelling is very weak or does not 
exist [Oudot, 1983; Voituriez, 19834 b]. 
So. summer as well as winter PCO, data suggest that high 
CO, partial pressures in surfaœ sea water are not tbe enect of 
The other mechanism which must be involved to explain 
high KO, values in seawater is the increase in tempcrature of 
the sea surface waters (responsible for the CO, solubility de- 
crease). 
Table 4 indicates an increase of SST from the east to the 
west associated with the zonal advection of the eastern surface 
waters by the westward equatorial currents. 
I the equatorial upwelling alone. 
DISCUSSION 
High CO, Partial Pressures in Seawater: 
Influence of the Equatorial Upwelling 
and oftk Westward Transport of the 
Atlantic Su$ace W a m  
Influence of the upwelling in the eastern equatorial Atlantic 
Ocean. Meridional sections of temperature, salinity, nutri- 
ents, and total dissolved CO, concentration (1 CO3 data 
allow to consider that the northem summer situations for the 
0"-5"s ara in the ast (dong the 4"W meridian) are situations 
where upwelling is active. For such situations we have plotted 
in Figure 12 the totd dissolved CO2 concentration versus the 
associated concentration of a nutrient, NO3, for depths rang- 
ing between 500 m and the surfaœ [Broeckn and Peng, 19821. 
The CO, and NO, vdua am normatized to a constant 
salinity of 35% (1 COI', NO,? In this plot, data lie dong a 
straight line with a slope dose to the Redfield ratio (2 7). This 
indicates that the sampks have d y  bccn influenced by the 
photosynthesis-respiration cycle (Figure 12). For shallower 
wat- a deviation from tbis trend is sem, with lower 1 CO,' 
values for a given NO,' concentration: the loar of CO, corm 
sponds to the acapc of CO2 through the occan-atmosphere 
interfaœ. The difference A 1 COZo between the total dis- 
UQ, 
1bc0/0 M a  -4 R C ~ C  -8
Jkm YELk *mY M* & m w  
ISM M m 3  n*u 1984 
co1 Altb? fimtíd f(lllfppAII 
0.3s - 
o. JU .......... L .... 
Fig 9. CO, atmospheric molar fraction distributions (ia parts pa 
million) along the 4"W. 22"W, and 3s"W mendians  venu^ tune 
(5ummer" and 'winter" situations der to oothern mnter aod 
summer situations. Dotted lina denote the 0"d"N arca; solid k 
denote the W-YS arca.) 
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Fig. 10. Distributions of the sea surfaœ temperature (i d e p u  
Celsius) along the 4'W. Z'W, and 3YW meridians mrru time (sym- 
bob arc the same as thor in Figure 8) 
solved carbon content observed at the sea surface (NO,' con- 
centration near zero) and the extrapolated total dissolved 
COZo content, assuming that bioloepcal processes alone were 
taking place, allows us to deduce the COz amount escaping 
from the sea surface. 
W e  do not observe low 1 COz concentrations associated 
with the high-salinity subtropical subsurface water, and conse- 




Assuming that A CO,' is due to the upwelling done, wc 
a n  compute the upwelling rate value following the method 
proposed by Brocckcr md Pcng [ 19821 : 
TABLE 4. Sta Surface Temperatur8ture 
FOCAL Q FOCAL 2, FOCAL 4. FOCAL 6. FOCAL 8. Snmtwr witer 
Summcr Wmta Summa Winter Summa Man Man Man 















(220) 28.3 22.7 27.8 24.9 
(2553 27.7 24.7 28.6 26.5 
(24.a) 26.6 25.4 27.0 25.3 
(25.8) 27.1 26.7 27.5 26.7 
(265) 26.1 27.0 26.5 26.7 
27.6 26.8 27.8 26.7 
27.1 27.6 27.5 27.7 
27.5 25.0 27.5 25.6 
27.3 26.3 27.9 27.0 
















Temperatures arc given in degrca Celsius Values in parenthaes indude FOCAL O daCr 
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Fig. 12. Total dissolved CO, conantration (in millimoles per 
Liter) from the surface to %lLm depth plotted versus the nitrate con- 
tent of the same samples (in micromoles pr liter) for the arca 0"-5"S 
on the 4"W meridian during summer cruises (a) FOCAL O, (b) 
FOCAL 4. and (r) FOCAL 8: CO,' and NO,' values arc nomi- 
ized to a 35% salinity. 
where @ is the net CO, flux given in Table 3. 
O n  the 4"W meridian, in the Oo-5"S area for the summer 
situations. we obtain upwelling rater of 32 f 20.6.5 & 1.5, and 
5.8 & 0.8 m y-' for FOCAL O, FOCAL 4. and FOCAL 8, 
respectively (Figure 12). 
Qualitatively, thcse results are supported by the hydro- 
graphic and chemical data which indicate that the equatorial 
upwelling was Iw intense during the 1984 summer than 
during the former ones (C. HCnin and P. Hisard, personal 
communication. 1985). 
These evaluations can be compared with other reported 
values. From bomb radiocarbon data, W. S. Broeckcr et al. 
119783 obtain a value of 34-40 m yr-' (deduced from an 
upwelling flux of 17-20 Sv for the 15"N to 15"s arca). On the 
basis of "C data and hydrographic data, Wunsch [1984] re- 
ports a value of 14-20 m yr-' (7-10 Sv for the 15"N to 15"s 
arca). 
The values of the upwelling rate that we have computed lie 
on the lower side of the range of variation of the data which 
are reported. Moreover, it must be pointed out that they have 
to be considered as upper limits if we want to extrapolate 
them to the entire equatorial belt. as they are based on obser- 
Using SST ~ncreav and BIOIO~UI NO,- Consumption F" 4zw 
to 3YW for FOCAL 4 
~ 
Measud Surfaœ Calculated Calculated 
KO,.. SST.' NO,-.* FCO,.t KO,.: 
patm C pmolL-' ptm lrltm 
21 w 379 25.4 0.55 3918 3835 
35 W 385 3.8 0.05 401 II 394 II 
4 w 352 '7 1.145 
*Mean valw for the O -YS arca along the 4W. 22"W. and 35'W 
meridians. 
tCalculated KO, ol sa surface water la warming during west- 
ward transpon. 
$Calculated KO, d sa surface water after warming during WCSI- 
ward transport, takiag into account biological consumption of 
NO,-. 
gCalculated ler warming during transport from 4"W to Z W .  
lCalculsted &er warming during transpon from 2'W to 35"W. 
vations made in the 0'4's area at 4'W, where the upwelling 
is the most important [Voizlaiez, 19834. b]. 
IMuence of the warming of the sea surface waters atui of the 
biological consumption dm'ng their westward trampt. W e  
consider the FOCAL 4 cruise (northern summer, 1983). in the 
0"-5"S area. In such a situation we obSenn from 4"W to 35"W 
a regular increase of KO, associated with a regular increase 
of the sea surfaœ temperature. Moreover, the observed in- 
crease of the SST n associated with the South Equatorial 
Current rcspoosibk for tbe westward "sport of tbe surfaœ 
waten. TaMe 5 the @ve mean values of the mea- 
! 
I 
e....- . 8 Y I 
Fig. 13. Distributions of the mean wind o p c d  in m s-i [Towre a 
al.. 19863 along the 4'W. Z W .  and 35"W meridians venus time. 
, 
surcd KOz. SST, 8 d  NO, - for the 0"-5"S arca along the 
4"W. WW, and 3S"W meridians. 
Using the temperatun coellident of 4.1% PCOJ'C (sec 
equation (1) in the "methods" section). we can roughly evalu- 
ate the respective increase of E O z  at U*W and 35"W (Table 
5. second column from right) associated with the warming of 
the surfaœ watm. ThÚ Ú done considering the SST increase 
from 4"W to 22"W and from 2ZOW to 35"W. respectively. 
In addition, we use the NO,' consumption from 4"W to 
22"W and from 22"W to 35"W in order to calculate the corrc- 
sponding KO, d e a w e  due to the biological activity. In this 
evaluation we assume a Redfidd C: N ratio of la: 16, a 
(apCO#COJ/ya C o a  COz) ratio of approximately 10 
for the temperature of the studied arca [Brueck Md Pee, 
entire hand O"-S"S. We neglect the salinity eflcct (no mon 
than 1 % inacasc in salinity vrlues from 4'W to 3S"W). 
We obsffve that the alcplrted valucs (Tabk 5, rightmost 
column) are in relatively good agreemeat with the measund 
K Oz valua (Table S, Iebost column), the gaps being 1% 
and 23% for 2'W and 3YW, respectively. 
We can hope that this kind of estirnation from relatively 
sparse K O l  measurements in seawater might be useful in 
futurc, with well resolved observations (satellite, and hydro- 
logical monitoring) being used to establish estimates of the 
Our observations pct in good agreement with the general 
scenario previously dacribed by Smethie et d. [ 198S] : in the 
, 
19823 and a medll f: coz Of 2040 p t d  kg-' for the 
\ COI flu fot the Whole OCCM. 
equatorinl Ahtic the inCreesing PC02 in the West is 
Fig. 15. Radon cxcb.op Codiiciart (in metas pa day) normai- 
ired to 20°C versus wind speed (in meters per second) 81 M m  heighi 
Raulu of Smezhie et al. [198rJ arc plotted versus &e 24-hour man 
shipboard wind sped (artjollr 109. 11% 116. lad 119 are on tk 
BOW meridian). Tbedubsd liac(line 1) ir the linar regesion 
with U,, fìxcd at 3 m s-I: the soli linc (line 2) is the dation uscd ia 
this work (see Figures I aud 2) converted to radon at 20°C for wind 
speed at 20-m height. 
explained by the warming of the sea surfaœ waten which 
upwell in the eastern arca and Bow westward along the South 
Combined effets. The combined elTects of tbc CO, enrich- 
Equatorial current. 
ment from d& p  waten and of the sea surface tembrature 
increase to explain higb values in surfaoe waters are well no- 
ticeable in the northern arca of the 23"W meridian (8"N to 
14%) (Figure 6). This zone is alternatively a sink zone of CO, 
for the atmosphere in winter and a source tone in summer. In 
winter, low SST 123T for 14"N) is responsible for low PCO, 
values owmg to the solubility effect. On the other hand, higher 
K O l  values in summer explained by the intensification of 
the Guinea dome effect (the thermocline is very close to tbc 
surface in summer) between 12"N and 14"N. In addition, tbe 
seasonal warming of the sea surfa= waters increases the CO2 
FOCAL 6 (February 1981): An Abnormal 
Situarion 
Based on the wind distribution (Figure 13). the position of 
the Intertropical C o n v a p c e  Zone [Tosme et al, 19861, and 
the description of the equatorial currents [Henin et al., 19863. 
FOCAL 6 appears to k an abnormal situation indicating an 
Atlantic equatorial siepol linked to the last El NGctSouthcm 
Osdation (ENSO) event in the Ppcific Oaan [Hisu?¿. 1980: 
Merle, 1980; Gill a d  Rasm", 1983; Plu'londlr. 19833. 
El Niño situations arc characterised by a IOW Southern Os- 
ciliation index, low a d e  winds. weak upwelling. and bi& 
SST [Sacastow ct Crl, 1980; K d y r  et 19SsJ. During the 
and 35"N) were k a t c d  with a positive m o d y  of the SST. 
At 4"W the deepening of the 2S"C and 20°C isotherms ( F i p n  
14) indicates that the beat content of the surface and subsur- 
face waters was the largest during FOCAL 6. 
O n  the other hand, we observe that these anomalies are 
Correlated with VdUeS Of Pcoz in the SurfaCC wat- 
(Figure 11) and low values of the nutrient content (mean value 




paraal presCute in surfnoe waten. 
p Uf ' .
#v FOCAL 6 cruise, low uade wind values (Figure 13 at ZZ"N 
W U  * '*'' 
-e) 
-a* -- "4 W  PU itso 
Fig. 14. Temprature w o n s  from the surfa- to 250 m depth 
along the 4"W mendian for FOCAL cruases 2.4.4 and 8. 
11.79 
of 0.03 pmol L-' at 4"W) and thus with the absena of u p  
welling. 
Another abnormal feature is noticcrble in the distribution 
of the atmospheric CO, molar fraction in the cast (Figure 9): 
in the north. we observe during FOCAL 6 the maximal value 
of 347 ppm assodated with the maximal SST of 28.6"C (Table 
4). 
So if we refer to the observations proposcd by several au- 
thon attributing CO, inmases in the atmosphere to ENS0 
events [Emastow, 1976. 1979; Mmha et d., 1977; B@tors 
1984; Roos and Grouenhorst. 19841, we can assume that during 
the northern winter 1983-1984 an EI Niiio type situation was 
present in the castern equatorial Atlantic 
CO, Flux Data: Comparism with 
Preuiow Measwmunts 
The computed mean value of the flux between 5"N and 5"s 
for the 1982-1984 period is positive .nd equal to 1.05 mm01 
m-2 d-l. From historical data [Keeling and Water", 1968; 
Takahashì et al., 1978'1, Roos rrnd Grauenhorst [1984] compute 
a mean value of 0.56 m o l  m-2 d" for the W-1WN area of 
the Atlantic Oaan (from summer 1963 to October 1972); this 
value b in good agreement with our mean value of 0.59 mmo1 
m-, d- ' for the Wd"N area (Table 1). It is also interesting to 
compare our data with tbe rcœnt resujts of Smet& d al. 
[ 19853. 
Using a 24-hour mean shipboard wind and the individual 
radon piston velocities for each station, they calculate for tbe 
28"W meridian between 5"N and 5's a mean value of 3.5 
mmo1 m-' d" for February 1983. For the same period, 
FOCAL 2 data allow us to calculate a mean value of 0.74 
m o l  m-z d" on the 22"W meridian and 1.96 mmd m-2 
d'' on the 35"W meridian. in the same latitude band (Table 
1). These results are significantly lower than the r d t s  of 
Smethie et al. 
Their 24hour mean shipboard wind speed values (4.0-5.9 m 
s-') are in the range of the mean wind spced values over the 
whole F O C A L  2 cruise (4.25-5.40 m s-' at 22"W and 6 m s-' 
at 35"W) [sec Tourre et al., 19863. The difference between the 
two data sets of the CO, fluxes can occur from the following 
two rasons. 
Diflërence in APCO, values. The mean value obtained by 
Smethie et al. [1985] on the 28"W meridian is 463 wtm 
versus 30.1 patm (3SOw) and 22 patm (22"W) in our study. 
The difference bctwan these values may be explained in part 
by the fact that the two sets of data arc not relative to exactly 
the same gcographrc area In addition, our values are integrat- 
ed over 10 stations along each meridian, while the Smethit et 
al. values are the mean of four measurements. 
Diflereme in the exchange c@cÙnt evaluation. W e  com- 
parc in Figure 15 the curve proposed by Smethie et al to link 
the transfer velocity and the 24hour mean shipboard wind 
speed (line I), with the curve that we have used in our calcula- 
tions (line 2). converted for the radon for 2Crm-hcight wind 
speeds at 20°C. 
At 5 m s-' wind spad. the deviation between the transfer 
velocities calculated using curve 1 or curve 2 is - 35% (1.35 m 
d' versus 0.88 m d-I). W e  have recalculated flux values 
using Smethie et al.'s individual APCO, data (stations 109, 
112. 116, and 119 at 28"W), their 24hour mean shipboard 
wind sucul, and their mean transfer coefficient computed by 
given by line 2 gives a mean flux value of 1.85 mmd d-'. 
This value is dose to our mean data of 0.74 and I.% mmol 
m-2 d-1 on the 22"W and 35"W meridians, respbcbnly, and 
is signiktly lower than the results computed when indind- 
ual radon transfer velocities are taken into account (dots 109. 
112, 116,and 119inFiyre 15). 
These calculations emphasize the dfliculty in aux evalu- 
ation when wing the zzzRn deficit method. Figure I5 dearly 
shows that the variability in the results of direct Ra method is 
very high (muimum deviation of 57% of individual measure+ 
ments vaus the l i  regression of line 1). 
This may he related to the halfresponse time d2-3 days Oc 
the method md to the assumed statioaarity and borironui 
homogeneity of the distribution of radon in the water [Roc- 
ther an¿ Knmn, 1984'1. 
Tbus it must be kept in mind that important problems in 
the COz flux evaluation are the exchange coe&cieot determi- 
nation and the acquisition of rqmimtative wind and wave 
fieldr. 
co" 
This work emphuizft the importance in the CO, flux com- 
putation of tbe exchange coe&cient evaluation. W e  propose a 
general relationship ktweea the transfer coefiicicnt and the 
wind speed in sood agreement with reported field data. 
The data dCOZ PemJ presure in the atmosphereand the 
surface seawater coilectcd dwing tbc period N y  1982 to 
August 1984 confirm tbat tbe Atlantic equatorial belt (5"N to 
5"s) is a soou~cc of CO2 for the atmosphere (wan net flux d 
1.05 mmol m-z d-*) dl the year long W e  make the following 
observatia 
1. The escaping Bux from the oœan is higher in the south 
than it is in the north, and it iamoseJ from the cast to the 
wat. Our data corroborate tbat the hi@ PCO, values o b  
served in surface seawater along the equatorial Atlantic Ocean 
are mainly due to the warming of the w a m  which upwell in 
the southeastern ara and tben Bow westward fdlowing the 
south Equatorial cumnt. 
2. The single area whqe the oœan is able to uptake some 
CO, from the atmosphere is the region located n o d  of 10"N; 
this exchange occun in winter. 
3. In February 1984 an abnormal situation uccurs in the 
equatorial Atlantic Oocan. 
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Evolution du CO2 océanique et atmosphérique sur la période 19821984 
dans l'Atlantique tropical 
c. OUDOT,* c. ANDRIE? and Y. MONTEL. 
(Recrivr¿ 9 lune 1986; in reviscd form 1 Novrmbrr 1986; ocrrpird 4 Novrmbrr 1986) 
RbumC-Les distributions des pressions partielles de CO: dans I'eau de mer de surface et dans 
I'atmosplre sont présentées et analysées dans I'Atlantique tropia1 pour la pCriodr: juillet 1982- 
aoSt 1984 aux deux saisons extr&mes (été et hiver), La comparaison entre les résultats des anndes 
1983 et 1984 met en lumitre l'anomalie des conditiops climatiques qui ont régné sur le Secteur 
Atlantique en 1984. La variabilitd de la pression partielle de CO, danique Pco. apparaît 
beaucoup plus proche de celle de la salinit6 que de celle de la temp¿rature..La prépondérance de 
I'advection horizontale sur I'advection verticale comme mécanisme responsable des valeurs 
¿levées de Pco. est soulignée. 
Dilftrentes abproches sont proposées pour évaluer le flux de COz i travers la surface de la mer 
et les résultats. parfois fort CloignCs. sont discutés. 
U n  fort gradient méridien de concentration de CO2 atmosphérique est relevé chaque année en 
hiver boréal au dessus de la ceinture équatoriale (5"-5%- relation avec la Zone Intertropi- 
cale de Convergence est analysée. L'accroissement annuel moyen de CO2 atmosphérique relevé 
pour la période 1982-1984 est moindre (0.6 ppm an-') que la tendance séculaire admise pour les 
années 60-70 (I 2-1 .S ppm an-'). 
Abtract-The distributions of the CO2 partial pressures in surface seawater and in atmosphere 
are shown and analysed in the tropical.Atlantic during the period from July 1982 to August 1984 
for both extrema1 Seasons (summer and winter). The comparison between the 1983 results and 
the 1984 results puts in light the anomaly of the atmospheric conditions which prevailed above the 
equatorial Atlantic area during 1984. and which induced anomalous hydrological features and 
surfacc oceanic circulation (HISARD ei u/.. 1986). The variability of the oceanic Co: partial 
pressure seems nearer the one of salinity than the one of temperatun. The leading part of the 
lateral advection against the vertical motion as the main mechanism responsible for hi& PCQ 
waters is underlined. In some places (north of the equatorial belt 5%5%), nevertheless. it is 
possible to relate the PCO, variations with the temperature variations of the surface layer. 
Along the equator. in the surface layer. there is a loss of CO2 corresponding to the CO2 
evasion through the ocean-atmosphere interface-this IOU is larger in the westem part than in 
the eastern part. The CO: evasion flux. which can be determined under some Circumstances. is 
near the net CO2 flux calculated by the gradient method for the same period. The results of CO2 
flux by the gradient method vary largely (ratio - 5) with the approach followed to determine the 
gaxous transfer coefficient through the interface. As the evaluatiom of the net CO: flux are 
approximate, we examine another approach based upon the empirical relationship found 
between Pco. and salinity to determine the gradient of Pco, through the interface and then the 
net CO2 flux- this approach yields an acceptable uncertainty (+Zsslo) for the net CO: flux. 
A large north-south gradient of the atmospheric CO2 is observed every year during boreal 
winter above the equatorial belt (5"N-5's)-it is related to the Intertrq3¡cal Convergence Zone of 
the trade winds. The mean atmospheric CO2 ~rowth rate calculated during the 1982-1984 period 
is less (0.6 ppm y-') than the secular trend CO2 levels (1.2-1.5 ppm y-'). 
Institut Francais de Recherche Sclencifiaue m u r  le Développement en Coopéramn (ORSTOM). B.P . .  .. 
1386. Dakar, Sénégal. 
Nucléaires de Saclay. 91191-GIF Sur Yvette. France. 
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INTRODUCTION 
A I A suite de la prise de conscience par la communautt scientifique internationale du 
rble important que peut jouer I'octan dans le cycle atmosphtrique du gaz carbonique 
(:O*, les campagnes Je mesures de CO2 P grande &helle (de temps et d'espace) se sont 
multipICes au cours des dix demitres anntes un peu partout B surface du globe, tant dans 
l'air que dans l'eau de mer de surface (KELIM et al.. 1976a.b; TAKAIIASIII et al., 1983; 
PIMIMAN and BIAWLWOIIE. 1984; Ras and GNAVENIIONST, 1984; KEUIN et al.. 19114; 
HAC Awow CI al., I%S; KEELING et al., 1985; KOMIIYR et al., 1985; SMETIIIE et al.. 1985). 
Toutes ces ttudes ont pour objectif de suivre en temps eel l'augmentation de CO2 dans 
I'atmosphkre d'une part et dans I'ocean de surface d'autre part pour contrbkr Ia capacitt 
de I'ockan & fixer du CO2 ajout6 par l'action de l'homme au cours des deux demitres 
dkcennies. et ainsi arriver & prtvoir la ieneur probable qu'aflìchera I'atmaph¿re dans le 
futur. Les premitres tentatives de mise en tvidencc de l'accroissement du CO2 octani- 
que ttaient bades sur des molKIes permettant de retrouver Ia composition initiak dune 
masse d'eau (gtntralement l'Eau Antarctique Interddiaire) en carbone inorganique 
dissous aprts correction des changements chimiques induits par la &composition 
biologique (BREWER, 1978; CIIEN and MILLERO. 1979; CIIEN and PYTKOWKZ, 1979). 
SIIII.IER (1981) a montrt les limites de ce raisonnement. Aujourd'hui ks travaux 
cherchent plut& P estimer le flux de CO2 B l'interface octan-atmosph¿re P partir de la 
connaissance du gradient de pression partielle de CO2 P ce niveau (Roos and GRAVEN- 
IIORS~'. 1984; SMETiiiE et a/.. 1985; GENDRON el al.. 1985). C'est dans ce but que nous 
avons entrepris en 1982 I'ttude des variations saisonnitres des pressions partielles de 
CO2 dans l'air et dans l'eau &anique de surface en zone tropicale Atlantique (OUWT et 
ANUNIE. 19%; ANDRIE et al.. 1986). II importe en effet de prCciser la variabilitt 
temporelle de ces pressions tout en essayant d'en cerner les causes pour une Cvalution la 
plus juste possible des tchanges de CO2 entre l'dan et I'atmosphtre. Les anomalies 
climatiques du type de phtnomhne EI NibOscillation Australe (ENSO) dans le 
Pacifique tropical oriental fournissent souvent I'oc&o~ de mieux comprendre les 
facteurs rtgulant le couplage octan-atmosphtre au niveau des tchanges thermiques et 
gazeux. A ce titre, I'annte lY84 constitue pour l'Atlantique tropical un exemple de 
circulation atmosphtrique anormale avec des rtpercussions importantes sur les con- 
ditions octanographiques de surface. La comparaison des observations recueillies en 
1984 par rapport B celles des deux andes pr&Menta peut permettre de #gager les 
relations qui prtsident P I'ttablissement du champ de pression partielle de CO2 & la 




ECIIANTILLONNAGE ET METHODES DE MESURES 
Le programme FOCAL avec ses campagnes octanographiques saisonnitres (HENIN el 
al.. 1986) a constitut une excellente opportunit6 pour rechercher les variabilitts gtogra- 
phiques et saisonnitres de la pression partielle de CO2 da n q u e .  La collecte des 
tchantillons pour la mesure des pressions partielles de CO2 dans l'air et dans l'eau et des 
autres paramttres physico-chimiques (carbone mintral dissous-sels nutritifg-oxygtne 
dissous) a donc CIC assurte durant cinq campagnes (juillet 1982 A ao01 1984) P bord du 
N.O. Capricorne dans l'Atlantique tropical avec une attention particulitre P la ceinture 
Fig. 1. Porition da stations d'observations dans l'Atlantique lropical au cours de Ia campagne 
w 
h) cn 
FOCAL 6 (II janvier-l5 fdvricr 1984) du N.O. Copricornr. 
tquatoriale 5"N-SOS. Chaque campagne d'observations chimiques s'est dtroulte alterna- 
tivement en ttt boreal (juillet-aolt) et en hiver bortal (janvier-fkvrier) en parcourant A 
chaque fois trois rails mtridiens P 4'W (de 5"N B SOS). 23'W (de 14"N A SOS) et. sauf pour 
la premitre, 35'W (de 5% P SOS). La Fig. 1 reproduit A titre d'exemple l'emplacement 
des stations pour la campagne FOCAL 6 (janvier-ftvrier 1984). 
La strattgie des prtltvements et les mtthodes de mesures, &crites dans le rapport de 
prkntation des rtsultats des campagnes sous forme de coupes de distributions verticales 
de param¿tres (Oum. 1%). sont britvement rappeltes ci-aprb. 
Pressions partielles de CO2 hns l'eau de mer et dans l'air 
Les tchantillons d'eau pour la mesure de la pression partielle de CO2 (Pco,) sont 
soutirCs des bouteilles Niskin (5 I) de la rosette couplte A une bathysonde Niel Brown 
STDO dans des flacons de 500 ml qui Servent de vase d'tquilibrage (OUWT et ANURIE, 
1986; ANDRIE et al.. 1986). U n  courant d'air de concentration connue en CO2 circule A 
travers I'tchantillon thermostatt (25. OOC) et une boucle d'tchantillonnage. A u  bout de 2 
min d'tquilibrage. l'air contenu dans la boucle est envoy6 sur la cellule ANALYSE d'un 
analyseur infrarouge. Le signal enregistrt est compart avec ceux produits par une drie 
de trois mtlanges ttalons dans l'air fourni par la societe AIR LIQUIDE (France) ei 
injectes dans les memes conditions que l'air tquilibrt avec l'eau de mer. D e  la 
concentration en COz dans l'air tquilibrt et sature de vapeur d'eau, on dtduit la pression 
partielle de CO2 dans I'tchantillon d'eau de mer, qu'on ramtne ensuite A la tempkrature 
itt s m t  CIC I'ecli;intillon. Pt.,,, est exprime en microatmosphere (piitin). Pour Ics mesures 
IC;IIIM!CS iì I n d  du navire. la précision des mesures de Pc.02 est estimte íì +3,1) patm 
(coclticicnt de variiitiun = M,W% en moyenne). 
1.ii niesure de la pression partielle de CO2 dans l'air (pc.()!) est iissurée sur l'air 
tropispherique pompé :i IO m au dessus du niveau de la mer et desséché (piège A vapeur 
d'e;iu i --WC et coloniie de PzOs). Cet air balaye en permanence (sur une péricnle de 
30 niin piar station) la cellule ANALYSE de l'analyseur infra-rouge tandis que la cellule 
Hl:I;ERF.NC'E est parcourue par un courailt d'air de composition connue en COZ. 
('oiiiiiic pitir la détermination de pc.o., Ie signal prduit pir l'air ir analrjer est compir6 
avec ceux des trois mélanges étalons de CO2 dans l'air halayant dans les mêmes 
conditions la cellule ANALYSE alternativement avec l'air ir analyser. D e  la concen- 
iriition en de l'air ainsi détermint. encore appelte fraction molaire dc COZ (hJ et 
cxpriinée en oarties par million (ppm). on déduit la pression partielle @co,) exprimee en 
iiiicr~)iitniosphtres (patm) en tenant compte de la pression atmosphkrique et de l'hum¡- 
diti. rcliitive. 
I .e wrhonc niintriil dissous (Z CO,) est mesuré par chromatographie en phase gazeuse 
(0111w)i et WAIIIIIY. Y78) suivant Ia technique d'extraction en ligne des gaz dissous 
iipres iictdification de I'tchantillon d'eau de mer (Wttss and CRAIG. 1973). La pttcision 
des niesures est de +O,O(M mmo1 1 - l  (coefficient de variation +0,2%). 
Scls riitrririfs 
Les XIS nutritifs (nitrate. phosphate) sont &Ses simultankment avec un Auto- 
Analyseur TECHNICON II. Lcs précisions sont respectivement de +O.tn pmol I-' pour 
le phosphate. de f0.02 et +&I pmol I-' pour les valeurs de nitrate inftrieures ir 1 .o0 et 
ceIIes superieures P 1O.o pmoI 1.'. 
l)lSl RlUU 1 IONS D E  1.A PRESSION PARTIELLE D E  CO2 DISSOUS A L A  S U R F A C E  DE 
1 ' O C  E A N  1HOPICAI RELATIONS A V E C  L A  T E M P E R A T U R E  E T  L A  SALINITE 
1.e champ de pression partielle de CO2 &anique B la surface de la zone tropicale 
Atlantique est montrk en hiver et en ett (de I'hkmisph¿re nord) au cours des deux andes 
condculivcs 1983 et 1% (Fig. 2). La dissymetrie n o r b u d  par rapport h I'tquateur dans 
la ceinture equatoriale S"N-S"S se retrouve B chaque campagne quelque soit la saison. 
l.es valeurs plus élevees de Pc.c,, au sud de IYquateur qu'au nord sont oonfirmkes par 
d'autres observations dans la m t m e  zone (Rom and GRAVEWttOHST. 19114; ~ E T I I I E  ef d.,, 
IYHS). L'augmentation zonale vers l'ouest, monotone de 4"W ir 35'W, observke en 1083' 
(OIIIH)I et ANIIWI~.., 1986)n'apparaît plus en 1984. En janvier-ftvrier (FOCAL 6). les 
valeurs de P(.ll, sont suptkieures h qtN) patm au sud de I'tquateur d'un hout ir l'autre de la 
Lone étudike et en juillet-aol (FOCAL 8) elles diminuent de 23"W 3S0W, ce que nous 
n'avions jamais ohservt au cours des campagnes pdctdentes. A l'extrdmitd nord ck la 
radiale 4"w, devant la c6te africaine. apparaît toujours une augmentation de Pm,. 
concomittante d'un leger refroidissement de ta surface de la mer, lit ir I'upwelling &tier 
(Fig. 3). Par contre, le refroidissement qui apparaît h I'extremite nord de la radiale 22- 
23"W (region du dame Je Guinee) est acmmpagnC tant& d'un abaissement (en hiver 








f OCAL 6 
-y--- 
Evolution du CO, nckaniquc et atmosphhique 1113 1112 C O~imrtd. 
;I l'origine de ce refroidissement, atmospherique en hiver et subsuperficiclle en ett 
( O u w r  et ANLINIE. IYM). 
A u  vu des resultais Je I'annte 1983. il apparait clairement que I'ttablissement de 
I'upwelling equatorial en 616 bortal dans les parties orientale et centrale (Fig. 3- 
F O C A L  4) n'est pas accompagnt d'une augmentation importante de la pression partielle 
de CO2 octanique (Fig. 2) et que les plus fortes valeurs de Pcm, relevtes dans la partie 
crcitlentale doivent avoir une autre explication que I'advection verticale d'eau subsuper- 
ficielle sursaturte en CO2. Cet accroissement vers l'ouest de P", a C U  interpret& comme 
le rtsultat du rtchauffement de l'eau de mer de surface entraInCe par la circulation 
zonale dans le Courant Equatorial Sud (SMETHIE CIal.. 1985; O u m  et ANDRIE. 1986). 
Mais en 1984. annte qui passe pour Ctre marqute par des conditions ocCanographiques 
anormales caracttrides notamment par un r6chauffement pronod dans le golfe de 
Guinte qui s'est prolongt jusqu'en juilkt (HISARD ef d., 1986, GWN. communkation 
personnelle), il existe B priori une assez bonne concordancc entre Ia zone de PC.O, tkvt et 
la zone de refroidissement maximum au sud de I'Cquateur (Fig. 2, FOCAL 8: isoligne 
380 palm et Fig. 3. FOCAL 8 : isoligne Z5,ooC). L'eau la plus froide (T < 23.R) 
enregistree B I'tquateur de IWW B 12"W est vraisemblablement de l'eau subsupertkiielle 
remontte sur place, car elk n'apparaît pas plus P l'est (4W) : cette eau rtœmment 
remontte n'est pas un site de sursaturation particulier en COz. 
En zone tropicale. contrairement B œ qu'a pu suggtrer par Ie passt la carte de 
distribution globale du gradient de pression partielk de CO2 entre la mer et l'air de 
KEELING (1%). il n'existe pas de relation univoque entre la pression partielk de CO2 et 
la temprature la surface de l'dan. II est &vident dans un diagramme reprtsentant la 
pression partielle de COz en fonction de la temptrature que pour l'ensemble de nos 
observations recueillies B la surface de l'dan (Fig. 4). il ne se &gage aucune corrtlation 
significative entre Pm, et la tempCrature. 
La grandeur de Pcal dans l'eau de surfaœ depend aussi de la salinitt au mCme titre que 
la concentration de carbone inorganique dissous et I'akalinitt (SKIRROW, 1975). La 
distribution de la salinitt B la surface de I'octan tropical Atlantique (Fig. 5) est marqute 
par l'affrontement de deux types de masses d'eau : l'eau salte originaire des zones 
anticycloniques nord et sud surtout et l'eau dessalte guintenne (MERLE, 1978). La 
comporaison des distributions de Pco, (Fig. 2) et de la sslinitC (Fig. 5) met clairement en 
lumiere l'association des valeurs tlevtes de Pco, (Pm, > 380 palm) avec les fortes 
salinitts (S > 36%) habituellement cantonntes au sud de I'tquateur dans la partie 
occidentale. En janvier-ftvrier 1984, sur l'ensemble de Ia rtgion, les salinitCs apparais- 
sent plus tlevtes que d'habitude : l'eau salte originaire de I'west du bassin s'est &endue 
jusque dans le golfe de Guinte (HISARU cf al., 1986). L'augmentation des valeurs de PCO, 
durant FOCAL 6. surtout le long du mtridien CW. pourrait Ctre le rekt d'une plus 
grande salinitt de l'eau de surface anormakment chaude cette annte I&HISARD cf al. 
(1986) montrent l'association de cette pariicularitC hydrologique avec un courant est 
inhabituel au sud de I'tquateur, qui @n¿tre dans le golfe de Guinde. E n  juillet-ao01 
1984. la partie sud-ouest de Ia ceinture tquatoriale est moins salte que d'habitude-la 
salinit6 n'atteint pas 36.2% (Fig. 5). La dessalure de cette zone pourrait tire la 
condquence des abondantes chutes de pluie sur k Nord-Est Brtsilien engendrtes par la 
migration anormale de la Zone Intertropicale de Convergence qui a occup une position 
plus sud et plus longtemps que d'habitude au &but de I'annte 1984 (CITEAU cf al., 1986; 
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region pourrait A son tour avoir entrain6 l'abaissement des pressions partielles de CO, 
constatbes A 35"W au sud Je I'kquateur. Cette ttroite dtpendance de Pco, de la salinitt 
est Irks clairement illustrte par la correlation hautement significative (c = (474 pour 
n = 337) reportke sur Ia Fig. 6 qui rassemble les ohservations de surface de toutes les 
canipagncs FOCAL. La relation dtfinie par la figure 6 ne refltte pas exactement la 
Jbpndance de P(.Ol de la salinitt telle que l'ont dtfinie WEIS et al. (1982). Selon ces 
auteurs, la dependance de Pc*,, de la salinitC, pour une alcalinttb sptcifique et une 
concentration de carbone mintral sptcifique constantes, est d'environ 4% par unitt de 
salinitt. La relation prtsentek ici, avec une dcpendance de 12 P 13% par unitt de salinitb. 
est une simple relation empirique qui montre que. dans ks conditions danographiques 
qui regnent habituelkment B la surface de l'Atlantique tropical. la variabilitt de PCO, 
peut-être expliqute P 55% prts (3 = 0,55) par la variabililt de Ia salinitt et qu'il est 
possible de predire une valeur approchCe de P'.o, connaissant la salinitt. Les rtgressions 
lintaires sont souvent utilides pour estimer un parambtre P partir d'un autre beaucoup 
plus facile B mesurer et dont on apprbhende par condquent bcauooup mieux la 
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Evolution du COI ocdanique CI stmcnphkriquc Ill5 
exploitte plus loin pour proposer une estimation approximative du flux de CO2 A 
l'interface air-mer dans la ceinture tquatoriale. 
Les variations de Pm2, de la temwrature el de la salinite le long de I'kquateur sont 
montrtes sur la Fig. 7, pour les quatre campagnes 19RJ-IYW (on a represente la valeur 
moyenne de chaque paramttre dans une Ctroite bande de latitude I"UIN-I"J(S). 
L'tvolution de PCO, le long de I'tquateur suit plus nettement celle de la salinitt que celle 
de la temptrature-la tendance gtntrale A l'augmentation de Pco, d'est en ouest suit 
celle de la salinitt. Alors que la distribution zonale de le tem$rature le long de 
I'tquateur est pratiquement identique en hiver boreal I983 et 1984 (FOCAL 2 et 
FOCAL 6), la distribution de Pm,, A l'image de celle de la salinitt, presente entre ces 
deux dates Ie plus grand changement temporel enregistre pendant notre phiode 
d'observation. 
L'anomalie climatique de I'annee 1984 nous em@che de confirmer les variations 
saisonniCres avanks au vu des rbultats de I'annte 1983 (OUOOT et ANDRIE, 1986). 
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Discrrsuion sur le rde des uilvecriuns verticale er horizonrule dans lu vuriabilik? de Pc.o, d la 
trtrfucc de I'ocbn tropicul 
I.es premieres interpretations de la variabilite de PcoI ocdanique B la surface de I'ocean 
ont souligne Ie r81e de la remontee d'eaux subsuperficielles sursaturees en CO2 dans 
I'ohservation des fortes valeurs de Pco,. sur les bordures orientales des oceans tropicaux. 
Elles repsitient sur l'association des valeurs elevees de Pc(), avec des temphtures 
h. ,ISSCS .. 
profonde P travers le phdnomene d'upwelling. 
L'anulyse du cycle annuel de I'annbe. I983 avait permis de montrer que cette 
ititcrprCtation etait insuffisante pour expliquer la distribution de Pm, dans l'Atlantique 
kquatorial (Outxor et ANUNIE. 1986). L'anomalie climatique de I'Ctt (boreal) 1984 
apporte la confirmation que I'upwelling equatorial ne saurait Ctre Ia seule cause de fortes 
vitleurs de Pc.c,I. E n  juillet 1984. dans le golfe de Guinte. I'eau de surface au sud de 
I'kquateur (Fig. 8). habituellement refroidie et enrichie en nitrate par I'upwelling, est 
plus chaude que les anntes prCddenles et totalement &pourvue de nitrate : elle n'en 
conserve pas moins des valeurs elevees de Pm, qui ne peuvent Ctre attrihuCes B 
I'upwelling absent cette a n d e  IB. 
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SWETIIIE et al. (1985) dans leur discussion sur les causes possihles de variations de Pc,,, 
dans Ia m C m e  region analysent successivement les deux mecanismes capables de produire 
des valeurs elevees de PCO, : I'advection laterale accompagnee d'un rkchauffement de 
I'eau de surface depuis l'Atlantique est et la remontde locale. le long de I'equateur. d'eau 
subsuperficielle riche en CO2. Ils concluent que le transport zonal vers l'ouest de l'eau de 
surface de l'Atlantique oriental est le principal mkcanisme responsable de l'anomalie 
Cquatoriale de Pm, tlevt. 
Nous partageons tout 8 fait ce point de vue. qui privilegie le r61e de l'accroissement de 
temptrature et de salinitt de l'eau de surface, lors de ses &placements horizontaux. dans 
la production des fortes pressions partielles de COz. ConsidCrant la situation de I'CtC 
boreal 1983 (campagne FOCAL 4). nous avons pu montrer comment. en tenant compte 
du rtchauffement de l'eau de surface et de la consommation biologique de COz durant le 
transport de cette eau vers l'ouest. on peut expliquer l'augmentation de Pco, entre 4"W 
et 35'W (ANDRIE er al.. 1986). L'extension jusque dans le golfe de Guinee (4"W) des 
fortes valeurs de PCO, en janvier-ftvrier 1984 (Fig. 2). due B la circulation anormale 
rekvte au sud de I'Cquateur (flux est d'eau salte) cette annbe-18 (HISARD CI al.. 1%). 
fournit aujourd'hui un argument de plus en faveur du r61e de I'advection horizontale sur 
les variations de PCO, A la surfacc de l'dan equatorial. 
Cas du &nu de Guide-influence du rkhauflemmt saisonnier sur Pco, ockanique 
Globalement, la distribution verticale de Paz est caracteride par une augmentation 
de PCO, lorsque la profondeur croit. ks eaux profondes, où l'emporte la respiration. 
Clant largement sursaturCa en COZ. La distribution verticale de CO2 apparaît donc du 
fait des processus biologiques (photosynthtse et respiration) comme I'oppod de celle 
Dans Ia rCgion du d6me de Guinee (10'"-4N, 22"w). il existe cependant. en étk 
brCal. un minimum subsuperficiel de Pm, qui cdncide avec un maximum d'oxygkne 
Situt au ~ommet de la thennocline (Oum. 1986). Ce maximum d'oxyg*ne. qui 
n'apparalt qu'en saison chaude, n'est pas un niveau de sursaturation et peut donc 
d'oxyg¿ne. w o 
FOCAL o 
iutwm tm 
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Fig. 9. Variation de Ir pression partielk de COz œtanque (normaliste P S = 3S.m) en 
fonction de Ia tempfrature dans Ia couche de surlm du dbmc de Guinte (IC12'N. 22-23"W) en 
Cat hortal. IA pente de Ir droite de rtgmrion nprtrentc k cocfficicnt de variation Jc Pc(,, en 
fonction de la temptrature. 
III8 c-. OlIlMll CI al. 
s'inlerpreler comme le rdsultat de I'Cvasion d'oxygtne de la couche de surface avec le 
rkchauffement saiWnnier (REID, 1%2; MINAS et COSTE, 1964; OUOOT, 1984). Simultant- 
nieil. ce rechauffement saisonnier produirait un accroissement de la pression partielle de 
( 'O2 Jans la couche de surface. Puur vtrifìer que l'augmentation de Pm, du sommet de la 
Ihcrnicwline vers la surface pouvait Ctre le rtsultat du rtchauffement saisonnier de la 
couche de surface txtanique. nous avons dress6 pour trois stations caracttristiques du 
dihie de CiuinCe Je la campagne FOCAL H, rtalide en juillet-août 1984. un diagramme 
de correlation de PC(), (normalist & S = 35.0%) par rapport & Ia temptrature (Fig. 9). Le 
traitement statistique des donnees conduit une relation ,signihcrtive positive (coeffi- 
cient de corr6lation = 0.M pour n = 11) entre Pco, et la tempkrature. Le cueffkient de 
Pc~cl, en fonction de Ia temperature calcult par la droite des moindres carres est 
5.3 patm"C', c'est-&-dire 1.5% 'CI. Dans une Crude pr&&knte (Oum et ANURIE, 
IyM). il avait t ~ e  montre que le coefticient de variation de Pa, en fonction de Ia 
tempkrature au cours du rkchauffement de k a u  de surface du Courant Equatorial Sud 
s'Ccoulant vers l'ouest en ttt bortal Ctait egal & 1.3% Oc-'. Ces rtsultats s'accordent 
parfaitement avec les conclusions d'autres auteurs pour des rCgions de latitucks voisines 
-I .2% dans la mer des Sargasses et le courant des Antilles (TAKAHASHI ef al.. 1983). I ,3 
& I .6% dans l'Atlantique nord ((P-25'N) (Roos and GIAVENIIORST, 1984). 
Comparaison des mesures de PcD, durunr les expCditiom FOCAL et TTOITAS: variab¿l¿t¿ 
d cuun terme de Pee,, 
Des mesures de Pcoz 01 kanique dans la meme zone de l'Atlantique tropical (IWN-8"s. 
22OW-35'W) ont ttt reaides en 1Y83 B quinze jours d'intervalle environ. pendant les 
expCdilions FOCAL 2 (13-2Y janvier) et ?TO/TAS (3-16 fkvrier) (SMETIIIE ef a/., 1985). 
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Fig 10 Cumparairun des mesures du (~rdknl de pression parfiellc de CO2 ¿ f'inlcrfacc 
air-mer CI de la lemp&ature de surlace de Ia nur au cours der campagnes FOCAL 2 (13-29 
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Fig. I I. Variation du gradient dc prenion parfidk dc CO, ¿ f'infcrface air-mer en fonciion de 
la tempCrature de rudace de Ia mcr cnlrc 5% el 14.N k long des lnCridkns UW (FOCAL 2) ei 
ZRW ("3).La pentes &s droifes dc regresaion repr&"nf ks cmflicicnts de variation 
de Pa, en (onaion de Ia tea\ptruw (ptm T I ) .  
La Fig. IO prtsente la distribution mtridienne du gradient de Pc-,, A Pco,. & l'interface 
air-mer et de la tempCrature k long des transects Bow el 35'W (campagne F O C A L  2) et W 
UPw (exptdition ITOnAS). Les deux ttudes montrent la dtcroissance plus ou moins 
continue de Pa, du sud au nord. Les mesures de Pa, durant ITORAS semblent un peu 
plus tlevtcs que elles-durant FOCAL, alors que la temptrature de surface n'apparait 
pas modifice entre les deux ptriodes d'observations. Le puits de CO2 (A PcO, < O) entre 
6 et IOW reled durant FOCAL n'est plus observt durant TTO/TAS : il peut avoir kt6 
repusst au nord de IO'" (au voisinage de ISON) comme le suggtrent les observations de 
ITOnAS plus A l'ouest (WW). SMETHIE etal. (1985) font remarquer que cette zone de 
Pa, faibk ne peut pas ttre dtrivte de I'lecoulement vers le nord de l'eau Cquatoriale 
ouest Atlantique car la rtduction de Paz est trop forte ur le refroidissement observe 
montrent que Ia diminution de Pm, de SON & 14" le long du mkrtdien 23"W est toui B 
fait compatible avec le refroidissement observt de la surface de la mer-le coefficient de 
variation de Pa, avec la tempCrature est de 13 patm OC:' (Fig. II). soit une valeur 
proche de celle attendue selon MACINTYRE (1978b-15 palm "Cl. 
de l'eau de surface (Fig. 11 : A PajAT = 24 patm OC: p" ). Nos observations cependant 
DEFICIT DE CO1 D A N S  L A  COUCtlE DE SURFACE 
L'dan est, au sens thermodynamique. un systhne ouvert, car B travers l'interface 
air-mer, de nombreux tchanges gazeux peuvent se produire, dans Ie sens d'un retour B 
I'Cquilibre des pressions partielles de ces gaz dans l'eau de mer et dans I'atmosphtre. Les 
pressions partielles des divers gaz presents dans I'atmosphere ne varient pas (pour les gaz 
majeurs tek que 0 2 .  N2, Ar) ou relativement peu (pour les gaz traces tels que CO2. CH4, 
NIO. , . .) compartes leurs pressions partielles dans l'eau de mer, où les processus 
I I20 C. O u m  N al. 
physiques et biologiques alttrent en permanence leurs concentrations: Les premitres 
etudes visant B interprtter les tchanges gazeux ocean-atmosphtre ont porte sur I'oxy- 
gene ( REI)FIFI.U. 1948; R E ~ .  1962; PYTKOWKZ, 1964; MINAS, 1970). mettant en lumitre 
la comp4litiun des processus physique (rtchauffement saisonnier) et biologique (photo- 
synthese) dans IYvasion d'oxygtne B la surface de I'octan. Depuis. les recherches se sont 
pirtces sur divers constituants gazeux, mais elles se focalisent aujourd'hui sur les 
kchiinges de CO2 B travers la surface octanique avec l'espoir d'adder B une plus juste 
evaluation des flux de COz h la surface de l'octan. L'tvasion de CO2 B la surface de 
I'crkan est gtdralement invoqde pour expliquer l'tcarl constate enkre le coefficient de 
varialion de Pc.O! en fonction de ta tempkrature relevt P Ia surfaœ de I'ocCan (systtme 
ouvert sur I'atmosphtre) (TAKAIIASIII er al.. 1983; Roos and GRAVENHORST, 1%; OUOOT 
el ANDRIE. 19M) et celui attendu pour un syst¿me ferm6 dans lequel la concentration de 
CO2 total dissous resterait constante (MACINTYRE, 1978). BROECKER and PENG (19112) ont 
propod d'utiliser la comparaison des concentrations de carbone minkral total (x CQ) et 
de nitrate (NO,,) dans une masse d'eau remontte & la surfaœ de l'dan tquatorial par 
upwelling pour tvaluer une vitesse d'upwelling. Leur raisonnement repose sur I'hypoth- 
&se que I'tvasion de CO2 dans la couche de surface doit Ctre compende par I'arrivtc en 
surface d'une eau nouvelle subsuperficielle chargtc en CO2. Cette dthode a ttt 
appliquee dernitrement aux situations d'upwelling rencontrtes B 4"W successivement en 
kté boreal 1982. 1983 et 1984 (ANDRIE ct al., 1986). Nous prtsentons ici (Fig. 12) 
IYvolution de la relation Z COZ/NO; (Z CO; et NO.: representant les valeurs de Z CO2 
et NO3 normalistes B salinitt constante S = 35.096) de 4'W a 35"W le long de I'tquateur 
(stations comprises dans la bande 1"3ON-1"3OS) en hiver boreal. c'est-&-dire en absence 
d'upwelling tquatorial. Le diagramme Z COj/NO; indique que les variations de carbone 
minéral total et de nitrate sc font conformement au rapport de Redfìeld (proche de 7) 
caracteristique du cycle photosynthtse-respiration pour les tchantillons pris dans la 
thermocline et plus profondhent. Les tchantillons moins profonds, du sommet de la 
thermocline et de Ia couche de surface, indiquent au contraire une &viation par rapport 
A cette tendance : cette dtviation est interprktkc comme la manifestation de la perle de 
CO2 dans la couche de surfaœ condcutivement B I'tvasion de CO2 & travers l'interface 
air-mer. La Fig. 12 revtle que le dtficit de CO2. AZ CO2, augmente lorsqu'on SC dtplac~ 
d'est en ouest le long de I'tquateur. une epoque OB en raison de l'absence d'upwelling il 
n'y a pas cle renouvellement de la couche de surface par l'eau subsuperficielle chargte en 
CO2. Dans un environnement hydrologique marque par une forte advection lattrale. la 
diminution de COz pourrait Ctre due & l'intrusion d'eau basse concentralion de carbone 
mineral total-cela ne peul Ctre la cas, puisque le &kit de CO2 est le plus tkvt 4 
l'ouest, IA OB la masse d'eau de surface est la plus salte (Fig. 5) donc la plus alcaline. 
L'augmentation du dtficit dans le sens de I'tcoulement de la masse d'eau de surface p l  
donc Etre interprette comme le rtsultat de I'tvason de CO, odaniqut dans I'atmosphtre 
et par condquent utilide pour Cvaluer un flux net moyen de CO2 le long de IYquateur 
entre 4"w et 35OW (Tableau I). Dans ce tableau, le &ficil AZ CO2 (colonnes I et 5) est 
dCtermint A l'aide des diagrammes Z CO3/NO3 (Fig. 12). 2 et V (colonnes 2. 3.6. 7) 
reprtsentent I'tpaisseur et la vitesse de la couche de surface se &plaçant B l'ouest 
(limitte B 1"MN et lo%) &duites des mesures directes de courant. Lon de FOCAL 2. 
les mesures de courant n'ont eu lieu qu'il 4"W; en l'absence de rtsultats d'observations. 
nous avons donc adopte. pour Ie calcul du dCficit de ECO2 dans la couche de flux ouest. 
des valeurs moyennes de 2 (inscrites entre parenthtses dans le Tableau 1) choisies par 
I I21 Evolution du CO, octanique CI almmph6riquc 
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Fie. 12. Relation entre ks concvntrations de carbone minCral total el ck nitrate de la surface a 
500 m dc profondeur dans I'Ailantquc tquatorisl( Ie30N-1'30S) I 4'W. 23-W et W W  . AX COI 




comparaison avec les observations de FOCAL 6. Une vitesse zonale moyennc 
(I6 c m  s-') est adoptte pour les deux exemples (FOCAL 2 et FOCAL 6) en tenant 
compte des rtSultats d'observations (colonnes 3 et 7 du tableau). O n  en deduit une 
evasion moyenne de CO2 entre 4"W et M O W :  5.1 mmo1 in-' j-' en janvier-fkvrier 1983 ci 
3.7 mmo1 m-' i-' en 1984. II est interessant de comparer ces résultats avec ceux ohranus 
par d'autres methodes d'tvaluation des flux nets de CO2 A l'interface dans le meine 
region ou dans des regions voisines. 
FOCAL. 2 FOCAL 6 
jiinwkr-ftwier janvier-ft wier 
IWI IW 
('OMPAHAISON DE DIVEHSES METIIODES D'EVALUATION DU FLUX DE CO, 
Le flux net de COz a l'interface octan-atmosphere est gtntralement tvalut par la 
nikthtwe du gradient. Selon cette approche, le flux net de COZ par metrecarrk de surface 
sat prop)rtionnel íl la diffkrence des pressions partielles de CO2 AP", B travers 
l'interface 
F = k, x a x APco,, (1) 
où k, rcprksenie le coefficient de transfert B l'interface, encore appelk vitesse de piston et 
II. lit u)luhilité dc COz. La plus grande incertitude de cette mkthodc rtside dans la 
tlhxmriiation de ce coefficient de transfert et elle constitue la source de la grande 
dispersion des rksultats d'estimation du flux net de CO2 B la surface de I'octan. 
(iCnCralcment, le coefficient de transfert est apprkcik B partir de la connaissance de la 
vitesse du vent. La relution liant le coefficient de transfert B la vitesse du vent a et6 
Clahlie dans diverses situations, soit exptrimentalemeni au laboratoire dans un tunnel B 
vent (BROWKER et d., 1978; MEWI.IVAT and MEMERY. IY83; BROECKER and SIEMS. 19M; 
J AIINF. cf d., 1984). mit in situ dans l'octan du large par la mtthode du radon (PENO cf al., 
1979; HOE.I.IIER and KROMER, 1978; SMETHIE et al.. 1985) ou dans un lac par I'hexafluor- 
ure de soufre SF6 ( WANNINKIIOF et a/. , 1985). Toutes ces tentatives ont conduit íl tnoncer 
des relations linkaires entre le coefficient de transfert et la vitesse du vent, entre certaines 
limites de cette dernih. alors que des etudes prtcédentes avaient rtvtlt que la vitesse 
Evolution du CO2 twCaniqw CI atmosphtrique I123 
de piston semblait plut6t croître proportionnellement au carre ou au cuhe de Irr vitessc du 
vent (KANWISIIER. 1%3; BROECKER and PENO. 1974; PEN(Ì ef u/.. 1974; TslINiK;AI and 
TANAKA, 1980). 
Un premier essai dkvaluation du flux de CO2 B partir des résultats de mesures de COz 
recueillis au cours des campagnes FOCAL realiees en 1983 (OUDOI et ANI)RIE, 1986) 
ktt tente en utilisant la relation lineaire de BROECKER cf al. (1978) bade sur les rksultats 
dexptkimentation en soufflerie. La distribution de flux net de CO2. calcul6 selon ce 
practctt pour toutes les campagnes FOCAL. est montree sur la Fig. 13 sous la forme de 
valeurs moyennkes par bandes de latitudes de 5' (5'So"; W-5"N; 5'N-IWN; IOPN-14°N); 
dans l'encadre en haut B gauche est reprtsenrte la variation zonale du flux net moyen de 
CO2 dans la ceinture tquatoriale 5'N-53 (le flux s'echappant de la mer est compte 
positivement et Ie flux entrant dans I'octan ntgativement). Le dux net moyen entre 4"W 
F L U X  N E T  M O Y E N  C O 2  
N 140-w 20.W 
mmo1 m-2 i-1  
35.W Z3.W 4.W 
35.W 23'W 4.W 35.W 23.W 4.W 
Fig 13 Distribuclun du flux nel moyen de CO2 par hdnde de 5' de latitude (exprlmdc cn 
mmo1 m ' J I) A Ia surface de I'odan Aflantyue IrcIpocal (eslimC selon 01lOoS CI ANOHIC. I'M) 
En haul A p w h c  est reprCsenlCe la variation zonak du flux nel moyen dans la winlure 
Cquatoriale 5sJ-S"s pour chacune de nnq cantpapc< FOCAI Ir nur s'tchappmi dr 1.1 incr c\t 
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e~ ~ S O W  dans la ceinture equatoriale SON-YS serait ione de 3.0 mmo1 m-'j..l en 
jiinvtcr-lévrier 1983. h.S minol m j" en juillet-août IY83; 5.1 mmal m-2 j-' en janvier- 
li.vricr IwM et 5.8 mmo1 m-2 j-' en juillet-août IYM. c'est-&-dire en moyenne annuelle 
1.7 niol m * an-' pour l'annee I983 et 2.0 mol m-* an-' pour I'annee 1984. Dans une 
rc'ccnte revue des donnees de flux net de CO2 par region crceanique. TAKAHASIII (1985)
r;ipporie une valeur de I .85 mol m * an-.' pour la ceinture equatoriale IWN-205. 
I'iiriill~lement, une autre approche a et6 essaybe pour Cvaluer le flux net de CO, en 
adoptant u11 coefficient de transfert bad sur une compilation de resultats d'ohservations 
III .tirrc et en lahoratoire (ANURIE et al., 19%). Cette nouvelle methode d'apprdciation du 
cocflicicnt de transfert conduit & des resultats de flux net de COz plus faibles (en 
moyenne 5 fois environ) que ceux obtenus par la methode prectdente (Tableau 2) : le 
flux net annuel moyen entre SON et 5"s pour la periode 1982-1984 est de 1 ,O5 mmo1 m-' 
j I, soit 0.4 mol m-' an-' contre une valeur de 1.85 mol m-* an-' prtctdemment. A 
noter que les resultats de cette nouvelle methode sont en bon accord avec la valeur 
nioycnne rapportCe par Rtws and GRAVENIKIRST (19114) pour la zone O"-IVN de l'dan 
Atlitntique (ANIBHI~. et d . 1986). La difference entre les rksultats des deux methodes 
tient A deux raisons qui ont trait l'estimation du coefficient de transfert : (I) Tout le 
monde s'accorde pour reconnaitre que la dependance du coefficient de transfert de la 
vitesse du vent pour des petits lacs est moindre que pour I'octan du large. et bien 
moindre que pour un tunnel P vent. (2) Le vent moyen tire de l'Atlas de TOURRE et al. 
(IYM), qui sert au calcul de flux de COz dans la second methode, est Ctablie P partir des 
donnees de vents par satellite du Centre E u r e e n  pour les Previsions MCteorologiques 
Moyen Terme B Reading. Angleterre. C e  vent moyen est plus faible que le vent mesure B 
chaque station c a m m  en thoignent les comparaisons pour les campagnes FOCAL 6 et 
H (Fig. 14). Cependant, le vent mesure P chaque station, qui est celui adopte dans la 
premikre mdthode. est suffisamment stable et representatif, comme le prouve la 
corrClation hautement significative entre la mesure du vent instantant (enregistree 
pendant la duree d'une station. OUDOT et ANURIE, 19%) et le vent moyen observe P bord 
pendant les 24 h qui ont prkctde la station (Fig. 15). La validitC d'utilisation du vent 
moyen sur 24 h est reconnue par SIWETIIIE el al. (1985). 
Tuhlruu 2 ~ I W  nei moyen e COZ (mmui m J I) 
3YW 2 3 W  4 w  Muycnnc 
VN4P IP-5's 5'N-W (P-5's 5"NV w-53 
F(H AI O t.) 1.1 4.1 -2,l lJll 
)uillel IYK2 it) 0.43 2.13 0.015 1.93 
F(HAt 2 5.1 9.1 0.3 4.6 0.1 2.6 3.u 
j.mvw-lr'vricr IYH.3 (t) 1.26 2.67 U.07 1.42 -0.0'2 0.11 0.Y2 
HH'AL 4 (*I 9.9 9.2 4.3 12.5 41.5 2.6 6.5 
jlllllel-ull~l 1YK1 (t) 2.24 3.20 0.41 2.57 4l.04 Il.% I .49 
F(H Al h 5.5 13.Y 1.5 7.7 1.7 4.0 5.1 
jdnvicr-ltvricr IYM (t) 2.72 3.19 0.21 0.42 0.14 0.34 I.IU 
F(HA1 H t.) 3.9 6.3 1.7 R.1 -0.H 3.9 5 .H 
~ullkl-.lllut lwco (t) 0.25 1.27 0.16 1.5R -0.lIW 0,76 0.67 
* Hua cdculC selon Ia relation lidam dc Rnot < KI.R cf al (197H) 
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11-36 C' OIIIHBI ri u/. 
1.c flux d'évasion de COZ estinie prkcedemment iI partir du deficit de CO2 &ins la 
couclic dc surfiice ockanique en pkricde hivernale (5.1 mmo1 m-* j ~ '  en 1983 et 
3.7 nrinol in j en 1984) est plus proche des resultats obtenus avec la premiere 
I~IC;~IIOL~(~.O~~.S.I minol m * j-')quedeceuxde~aseconde(O.~Zet I.W mmo1 m 2  i-') 
('l'i~l~leiiu 2). II peut paraitre surprenant qu'en janvier-fdvrier 1984, le flux d'kvasion soit 
 ilu us Iiiihle que I'iinnke prkcédente alors que la pression partielle de CO2 ockanique n'a 
jiiinais Cté iiussi élevte. C'ettc diminution peut cependant être tout 3 fait plausible quand 
on sait que durant toute cette péricde d'observation. le vent est reste beaucoup plus 
hihle que d'habitude (lableau 3): un vent faible sottftlant h la surface de I'ocean entraine 
riirc moindre perte de CO2 dans la couche homogene de surface qui garde alors une 
viilcur elcvée de Pt.02. 
'l'trutes les evaluations du flux net de CO, restent trts approximatives et la grande 
dislwsion des resulrats montre que les estimations Je flux peuvent etre facilement en 
erreur d'un facteur deux ou plus. Cela tient d'une parc P l'incertitude sur la determi- 
nation du coefficient de transfert et P la grande variabilitk saisonnibre et interannuelle de 
P( L a  surveillance de PCO2 P la station Papa (SIT". ISOW) ( W m  ct al.. 1984) et par 
les navires marchands entre 4S0N-35% le lang du trajet Canada-Australie dans I'OcCan 
I'acitique (GAMMON er u/. , 19%) montre la grande variabilitt qui rtgne pour une m C m e  
région. Le developpement des programmes de surveillance de la surface de la mer par 
satellite devrait apporter dans les prochaines annkes des informations (vent-tempera- 
ture) necessaires a une meilleure connaissance des variabilitYs du coefficient dechange 
de <'OL. Reste h Cvaluer la variabilite spatiotemporelle de la distribution de Pco,, celle de 
PCol klant negligeable pour le calcul de I'Cchange de COz entre d a n  et atmosphere. 
Nous proposons d'utiliser la salinite de surface, paramttre sur lequel les informations 
sont nombreuses et bien documenttes car facilement accessibles avec les reseaux de 
navires marchands, pour acceder ii une determination approximative de PCO, octanique 
et ainsi calculer un flux net de CO2 P partir de la mesure de la salinite. A titre d'exemple. 
nous avons utilid la relation definie B la Fig. 6. 
PCO, = 44.17 S - 1214.8 (2) 
pour calculer partir de l í  salinité de surface mesuree P chaque station. Le calcul 
des autres termes (kr, u) de la relation (I) reste inchange (OUDOT et ANDRIE, 19%). La 
pression partielk de COz dans l'air Pc.(,, varie peu (k l'Yo) rapport P PCO-on a donc 
;idopte une valeur moyenne par campagne. valeur qui augmente chaque annee de 1 palm 
compte tenu de la tendance &culaire, et qui varie suivant la saison avec la pression 
lithlrait 3. Vrw mi~yen (m s I) danr lu hrndr fqu&r¡rbk loNIN-l91(B 
C'ampugnc 3S0W 2 V W  2 P W  ItPW 4'W Mnycnnc 
FOCAL. 2 
FtH'AI, 4 
julht-#olN lYH3 8.1 7.4 Y.2 6.1 6.1 7 $4 
F(K'AI. 6 
jsnvier-ftvrier 1984 4.Y 2.6 3.5 2.7 3.6 3.5 
MK'AI. tl 
juillet-iudt IYH4 Y.5 6.7 b.3 4.1 7.1 6.7 
janvier-ftvricr IN3 H.n 5.4 4.H 4.4 5 ,Y 
Le vent u CIC mcsurt L une hauleur de IO m. 
I 
atmosphbrique (OuooT et ANDHIE. 1986: 332 palm en janvier-fkvrier 1983 et 335 pittm 
en juillet-aodt 1983). La comparaison entre les resultals du flux net de COz calculC iì 
partir de la relation (2) et celui  calcul^ P partir des mesures de P(.(), (Fig. 13) pour la 
ceinture equatoriale S"N-5"S est montde sur la Fig. 16. La corréliition est hautement 
significative (I = 0.87 pour n = 28) et la droite de regression a une pente proche de 
l'unite et une ordonnee h l'origine proche de zCro. L'tcart entre les résultats des deux 
modes de calculs est tres acceptable compte tenu de l'incertitude attachée aux estima- 
tions du lux net de COz. Le Tableau 4 compare les rhsultats des flux nets de COz estimés 
pour la ceinture equatoriale iI chaque campagne-l'erreur commise sur le flux net de 
COz calcule a partir de PcO, deduit de la salinite varie entre 55 et -02%, et au niveau de 
la moyenne pour la phiode 19113-1984 elle est de +25%, soit une inipr6cision raisonn- 
5 .  
. I  I l 
Fig. 16. Relatkm entre k flux nct de CO, calcult I partir de P, aduit de ta mesure de salinité 
(relation 2) et k flua net de CO2 cakult P partir de Pc(,, mesur4 La drnite en irait plein est la 
droite de dgreScin, et la droite en ttrëts. la droite v = I. 
Tableau 4. Comparaison du pur net de CO, (mol m '  an^ I) dam lo criniurr Cyuarorialr 5"N-S'S rrrrmi JOII J 
partir de PcQ "d, so* d ponir de Pta, dtduit dr la saLnitf (rrlation 2) 
FOCAL 2 FOCAL 4 FOCAL 6 FOCAL R 
janvier-ftvcicr juilkt-wilt janvier-ftvrier juillebau0t Moyenne Moyenne 
1983 I'M t9M 1984 1YU3 I VX-I 
Flux net CO, 
(mol m-I an I) 
Flux nct CO, 
(mot m an I) 
I .4 mut m ' an ' en janvier-ftvricr tW4. 
(P,.o. merurt) I.\ 2.4 I .u 2.1 I .7 2.0 
(Sdiniit) I .7 2.4 I .3 I d 2.1 I .$ 
- 
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able eu egard a la gamme des resultats d'estimation du flux net de CO2 ocCanique. Nous 
rclevons egalement du Tableau 4 que le flux dtduit de la salinittmontre la m h e  
variation interannuelle que le flux de CO2 tvadt de la couche de surface. 
VARIABILITE D U  CO, ATMOSPlikRIOLJE 
I)r.trrrhihtis mCridicnnes de feo, 
C o m m e  nous l'avons dtjP signale au vu des premiers rtsultats des campagnes FOCAL 
(OIIIM~I et kw" 19R6). les variations de la concentration de c o z  atmosphtriquefco, 
(fraction molaire de CO2) sont importantes au dessus de la ceinture tquatoriale 
Atlantique. La Fig. 17 montre les distributions de fco2 le long des mtridiena 4'W. 23"W 
et 3S"W en hiver et en &IC de I'htmisphtre nord au cours des anntts 1983 et 1984 (on a 
rcprCscntC kgdement la distribution en Ctt bortal 1982 pour le mtridien 23W). Le lrait 
doniinant qui se degage de cette figure est constitut par la dtcroissanoe importante de 
/c.,),. de 5"N a 5"s le long de chaque mtridien en hiver bortal. L'amplitude de variation 
inCridienne la plus elevte est enregistrte en janvier-fCvrier 1984 k long de 3 5 W  : elle 
est de l'ordre de I ppm par degd de latitude (6.6 ppm entre 1O3ON el 45Ms). En 
moyenne, entre Y"' et 5"s. la dtcroissance est de O,4 ppm par degrt (Tabkau 5) en 
jiinvier-fevrier I983 aussi bien que 1984. En Cte bortal 1983, le gradient mtridien de/&, 
disparait tandis qu'il persiste. trts affaibli. en ttC 1984. avec une valeur de 0,I ppm par 
degré (Tableau 5). La disparition du gradient meridien en CIC est due P une diminution 
23.W 1 
HIVER BOREAL + I904 €TE BOREAL 
FIE 17 Distribution de la Irsclmn molaire de CO, ilIlnosphCrique le long der mtridwns 4%'. 










Evolution du COI octsnyuc CI atmtaphkriyuc I129 
Tableau 5. Gradient nhidirn moyen de fen. (ppm Jcgrt I) rnrrr SON rc 5% 
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FOCAL 6 A 0.09 0.18 0.m 0.12 
juilkt-dt r 0.69 0.83 0.52 
I984 n 21 21 21 
A : Gradient moyen dc fro, = pente dc Ia droite dc rtgressiun de feo, en kmclion Je Is 
r : Cocllieient Je corrtlatMn (NS Cquivaut 1 une mrrtlation o n  significative au risque Je 
n : Nombre dc stations. 
Iati1Udc. 
5%). 
defm, au nord de I'tquateur et une augmentation au sud (Fig. 17). A noter tgalement 
d'aprts la distribution le long du mCridien DoW. que /CO, diminue kgalement vers le 
nord, au nord de 5"N. La distribution mtridienne de /CO, en zone tropicale Atlantique 
presente donc un maximum nord Cquatorial en hiver borCal. plus proche de I'kquateur en 
1984 qu'en 1983. Ce maximum est P rapprocher du pic de COz que KOMIIYR er a/. (1985) 
situent entre IO'" et 5"N et que KEELINCI (1983) centre sur I'Cquateur. Pour ces auteurs. 
ce pic de CO2 serait la combinaison de CO2 d'origine ockanique equatoriale et de CO2 
d'origine anthropogtnique dtrivC de I'hbmisph¿re nord. Le deplacement meridien de ce 
pic pourrait &re d0 P la migration saisonnitre de la Zone Intertropicale de Convergence 
(Z.I.T.C.). 
Le gradient meridien defco, au dessus de la ceinture equatoriale Atlantique peut donc 
atteindre des valeurs trts tlevees (0.4 ppm par degr6 en moyenne) comparativement aux 
observations de KEELING et a/. (1984) dans le Pacifique oriental et central qui rapportent 
une diminution de la concentration de CO2 atmosphtrique de 2.2 ppm entre 3"N et 153, 
soit un gradient moyen de 0.1 ppm degrt-'. Mais CONWAY er a/. (1985b) de leur côte, 
signalent dans la m t m e  rtgion Pacifique des gradients meridiens un peu plus éle- 
vts : +2.3 ppm entte 9"N et 20'" et meme une brutale augmentation de l .2 ppm entre 
8% et YN lors de la traverste de la Z.I.T.C. TANAKA et a/. (1985) montrent également 
que dans le Pacifique occidental. la concentration de CO2 atmosphtrique change 
brutalement au voisinage de la Z.I.T.C. Toutes ces observations illustrent le rôle de 
barritre Jout par Ia Z.I.T.C. qui s'oppose au melange des signaux de CO2 de I'hémis- 
ph¿re nord et de I'htmisphCre sud. Aux latitudes plus elevees, les gradients méridiens de 
CO2 sont beaucoup plus faibles : +O.8 ppm entre 71"N et 5WN et 0.9 ppm entre 5O"N et 
IYN (KEELING et al.. 1985). 
L'augmentation d'est en ouest de feo, signalde pour la periode juillet-ao01 198.3 
(OUDOT et ANDRIE. 1986) n'a pu ttre confirmee par les observations de 1984 (Fig. 17 A 
droite) : en 616 1984 f&, est aussi Cleve le long de 4"W que le long de 35"W. 
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Evolution du CO1 ocCanique el atmorphhique 1133 I132 C'. O w n u  ci ut. 
h tlrs cflcls Iwitux liCs a la phicdicite de I'activitC des vCg6taur terrestres. D'autres 
iiicsures. dores et dejl envisagees au cours des prochaines campagnes d'observation en 
pint lixc de longue dur& (10 P 12 j). sont necessaires pour confirmer cette oscillation 
Iiyclhc'mCriile BU dessus dc I'txCan et avancer une interpretation. IÆ rtchauffement 
tliurnc de lit surface de Ia mer et le renforcement du vent durant le jour sont deux 
liirlcurs qui pourraient accroitre I'evasion de CO2 vers I'atmosphere dans Ia journee par 
tiippwt A la nuit. 
lait Fig. I9 montre I'dvolution entre juillet 1982 et aodt 1984 de fCo2 moyenne par 
hicnile de latitude (I4"N-5"N, SONAP, tP-5"S) le long des trois mtridiens 4"W. 23"W et 
3S"W pour tcnter de degager si faire se peut un "accroissement annuel moyen" de la 
concenlralion de CO2 atmosphkrique au dessus de l'Atlantique tropical pour cette courte 
pCriode de temps. Pour chacune des 7 zones gCographiques considtrtes. on a determine 
I'itccraissrment annuel moyen comme Ia pente de la droite de rtgression de fm, en 
fonclion du temps : elle est chiffrte par le nombre (ppm an-') affect6 B chaque ligne 
J r 
- t  s40 1111111111 A 1 ; à 1 o P 4 e b o 2 4 e o 
0- o-' 
FO C A L  FOCAL FOCAL 
35.W 23.W 4.W 
Fig IY. Variation tcmpu;cllc de la fraction molaire de CO, atmosphCrique moyennec par 
hantle de latitude (14"N-FN. 5'N-V. tY-55) entre juillet 1W (FOCAL O) ct juillel-dl 1984 
(FOC'AL H) Lrs harres verticales rcprCsentcnt ks tcart-types aulouf des valeurs moyennes. Lcs 
tlr~riter en tirets reprCsentcnt la tendance stculaire el Ier nombres. t'accroissement moyen annuel 
(en ppm un '). 
droite en tirets. Cet "accroissement annuel" varie entre les valeurs extrêmes 1.1 et 
0.1 ppm an-', et la moyenne pour l'ensemble de la zone tropicale Ctudiee est de 
0.6 f 0.3 ppm an-'. 
Cet "accroissement" observe est moindre que la tendance dculaire mise en evidence 
jusqu'B prtsent par KEELING entre 1959 et 1971 B HAWAII (KEELING er al.. 
IY76a : 3.4%) et au P61e Sud (KEELING eral. , 1976b : 3. I%) et PEARMAN and BEARSMORE 
(1984) dans la rtgion australienne entre 1972 et 1981 (1.3 ppm an-'). D'aprts les 
mesures de MOOK er al. (1983) B I'lle Fanning (4"N, 153"W). la variation moyenne de 
CO2 entre I977 et 1981 est de 1,s ppm an-'. soit une valeur proche de celle mentionnee 
par WONC; erd. (1984) pour la Sta. P (I .4 ppm an-') entre 1975 et 1981. Les observations 
B Ille d'Ascension (83, 14"W). soit B une station tres proche de notre zone d'elude. 
indiquent une tendance stculaire de 1.2 ppm an-' de 1979 A 1982 (KOMHYR e/ al.. 198s). 
Deux raisons peuvent ttre invoqutes pour expliquer ce ralentissement de l'augmentation 
annuelle de CO2 atmospherique que nous avons observk pour la periode 1982-1984. La 
premitre tient B l'anomalie des conditions atmosphtriques en 1984 dans l'Atlantique qui 
peut produire les mtmes effets que le phtnomtne EI Niho-Oscillation Australe dans le 
Pacifique. II a ttt constate en effet B plusieurs reprises durant la phase initiale de ce 
phtnomtne (1972 et 1976) une dtpression dans la tendance annuelle du CO2 atmospheri- 
que (BACASTOW. 1976; BACASTOW er al., 19Zu). WONG eral., 1984; CONWAY er al.. IY85a; 
KWIIYR e/ al., 1985; TANAKA er a/. , 1985). Les causes des anomalies de CO2 atmospheri- 
que constcutives au dtclenchement du phtnomtne EI Niño ne sont pas claires. Pour 
certains auteurs, Ie changement de temperature de la surface de la mer dans les zones 
equatoriales pourraient constituer une explication (NEWELL and WEARE. 1977; BACAS- 
TOW, 1979) : mais un rtchauffement de la tempkrature de surface oceanique peut aussi 
bien entrainer une augmentation de la libtration de CO2 dans I'atmosphkre (diminution 
de la solubilitt et accroissement de Pm,) qu'une diminution de CO2 par suppression de la 
remontte en surface d'eaux froides sursaturtes en CO2 (GAMMON and KOMIIYR, 1983). 
D'autres explications suggtrent une relation avec un changement dans I'intensite des 
alizts, qui affecterait la vitesse d'tchange de CO2 entre ocean et atmosphtre (BACASTOW, 
1976) et I'activitt de la biosphtre marine B travers I'upwelling (BAcÆsTow et al.; 1980). 
Le relachement de la force des alizts au dessus de la ceinture equatoriale Atlantique au 
dtbut de 1984 (Tableau 3) pourrait donc expliquer cette faible augmentation annuelle de 
CO2 atmosphtrique. D'autre part. il est ttabli que depuis le second choc petrolier en 
1979. I'tmission de CO2 d'origine fossile dans l'atmosphere a diminue (MARLANU and
R ~ Y ,  1984) et KOMHYR et a/. (1985) constatent que ce renversement de tendance de la 
production de CO, anthropogtnique correspond A la baisse enregistree entre lY80 et 
1982 dans les taux de croissance moyen du CO2 atmospherique global (de 2.0 P 
0.7 ppm an-'). L'augmentation annuelle du CO2 atmosphbrique que nous avons déter- 
minte (0.6 ppm an-') sur la pkriode 19824984 au dessus de l'Atlantique tropical 
apparaît donc plausible car comparable au taux de 0,6 ppm an-' determine en 1982 par 




La distribution des pressions partielles de COz B la surface de I'ocCan Atlantique 
tropical au cours de I'annCe 1984 difftre de celle decrite pour l'année precedente (Omoi 
et ANURIE. 1986). Cette difference s'explique par les conditions atmosphériques inhahi- 
I134 C. OIIIHN ri al. - EVOIUIIOII du COI octanique et atmosphCriquc I135 
tuclles qui ont regne sur cette region octanique en I984 et qui ont entraîne une 
circulation Je surface anormale et des caracteristiques hydrologiques parliculi&res, 
nolamment au niveau de la salinite. Le champ de pression partielle de CO2 octanique 
apparait etre heaucoup plus le reflet du champ de salinite que de celui de la temperature. 
I.‘anomalie climatique de rttt hweal 1984 apporte la confirmation que I’upwelling 
équalorial (ahsent A 4”W) ne saurait etre la seule cause des fortes valeurs de PCQ en zone 
&piitoriale. L’advection horizontale semble B plusieurs reprises etre le principal mtca- 
nisme responsable de lo distribution des pressions partielks de COz B la surface de 
I’trkan Atlantique tropical. 
Dans certaines conditions, tr& localisdes (au nord de I’tquateur). il est cependant 
possihle de relier les variations de Pco, B des variations de temptrature. 
Le long de I’tquateur, il existe un d&ì de carbone minbral total par rapport B l’azote 
mineral dans la couche de surface, entretenu par I’tvasion de COz de I’ocCan vers 
I’atmosphtre. C e  dtficit s’accroit d’est en ouest au cours du trajet du Courant Equatorial 
de surface portant B l’ouest. Le flux d’tvasion moyen ainsi &termint est comparable au 
flux net de CO2 B travers la surface calcult par la mtthode du gradient pour la m b m e  
epoque (janvier-ftvrier 1984). 
L.es rtsultats d’estimation du flux net de CO2 par la mtthode du gradient diff¿rent 
grandement selon le proctdt suivi pour &terminer le coefficient de transfert gazeux P 
l’interface : ils varient dans un rapport proche de 5. Lcs tvaluations du flux nel de COz 
restant tr¿s approximatives. nous proposons donc une approche baste sur la relation 
emprique liant Pc-o, B tía salinite pour estimer le flux net de CO, avec une precision 
raisonnahle en regard de Ia grande dispersion des rtsultats rapport& dans la litttrature. 
LÆ fort gradient mtridien de concentration de CO2 atmosphtrique observe au cours de 
l’hiver horkal 1983 est confirme I’annte suivante. II est lit B la travede de la Zone 
Intertropicale de Convergence (Z.I.T.C.) qui stpare les masses d’air bortale et australe 
de concentrations tres difftrentes en COZ. Les conditions atmosphtriques anormales sur 
le secteur Atlantique en 1984 semblent affecter la distribution du CO2 atmosphCrique. 
L’accroissement annuel moyen de CO2 atmosphtrique not6 pour la periode 1982-1984 
(0.6 ppm an-’) est moindre que la tendance Jcculaire rapportte jusqu’8 prtsent pour la 
pdri,de couvrant les deux dtcennies prtddentes (I ,2-1,5 p m  an-’). II confirme cepen- 
dant le taux releve par KOMIIYR et 01. (1985) pour la @rio& 1980-1982. 
Ntmrrc irmrnis4c Iravail a pu Ctic rLalisC grace au soutien Lnancicr de I’ORSTOM (Programme PIRAL) et 
Ju (’NRS (PIRENIAIP Y y c k  du CarInMc”). Les auteurs remercient C. Henin. 1. Grekt et F. Molja pwr k r  
mesures d’hydrohgic (Programme FOCAL) et R. Cìrard pour ka mesures de sela nutritifs et doxyghe. vinsi 
que ler idliciers et t’tquipage du N.O. Capricwnc pour kur cwptration 
R E F E R E N C E S  
ANIIUI AI M. O. (lYH.5) The ocean as a Lource of atmospheric sulfur aunmpounds. NATO Advancvd study 
ANIIUII C.. C Oiiiwr, C G~NTIION and L. Minl.tvAr (19%) CO, fluxes in the tropka1 Atlantic wean during 
HA( A\iow R ß. (1976) Mcdulation of atmorphcric carbonc dioiide by the southern orcillalion. Naturc. 
UA( ASIOW R B (197Y) Dip in the atmospheric CO2 kvel during the mid-IWs. Journal of Grophysical 
Institute. The role of air-sea exchange in gcochcmicd cycling. Bomhannes. Francc. Scplemher Iv(u. 
FOCAL cruises. Journal u/ Grophysicd Research. 91. 11741-1 1755. 
itrriin 
Rrcrurch. M. 3ltW.3114 
I 
BACASTOW R. B., J. A. ADAMS, C. D. KEEIINO, D. 1. MOSS. T. P. W14oaf and C. S. WON<. (1984)) 
ßACASTOW R. B.. C. D. KBEI.ING and T. P. WIIORF (t9R5) Seasonal ampliiude increase in atmosphcrH- <‘O2 
BRIWkR P. G. (1978) Direct observation of the occanic COz increase. Ge~~physical Rr.warrh 1,ritrrs. 5. 
BRiwKliR W. S. and T. H. P t w  (1974) Gas exchange rates hctween air und sea. Tr/h. U. 21-35 
BR(HIC KIR W .  S. and T. H. PENO (IW) Tracm in ihr sra. Eldigio Press. Palisades. N e w  York. My0 pp 
BR(H;CKER H. C. and W. SIEMS (1%) The rdes of buhhks for gas transfer frum water to air at highcr 
windspeeds. Experiments in the wind-wave facility in Hamhurg. In: Gas iransfrr at wuirr surfactr. W 
BRUISAERT and G. H. JIRNA. editors. Reidct. Drodrccht. Holland. pp 229-236 
BRoEcYER H. C., J. PETERMANN and W. SICMS (1978) The influence of wind on CO2 exchange in a wind-wavc 
tunnel including the effects of mo d a y e m .  Journal o/ Marine Rrsrarch. 36. SVI*IO. 
CHIN C. T. and F. J. MILLERO (1979) Gradual increase ol oceanic CO,. Natiw. 277. ZU5-2lK. 
CHEN C. T. and R. M. Pvmowtcz (1979) On the total CO,titrution akalinily+rygen system in lhe Pacific 
Ocean. Nafure. tll.363-365. 
CITEAU J.. J. P. CAMUAS. Y.GOIJRIOIJ et B. GUII.LOT (1986) Remarquer sur Ia migratwn de la zone 
inlerlropicak de convergencc en Atlantique. k s  temptratuxs de surfacc du Golfe de Guide. et la 
pluviomCtric en Afrique de I’oueu saMlienm et au norcka du BrCsil. Oceandogica Acta (soumis) 
CONWAV T. J.. L. S. WATERMAN. K. W .  THONINO and K. A. MASAUIE (1985~) Recent results from the 
NOANGMCC CO, flask sampling network. In: Aímosphrric carbon dioxide; lis sourcs. sinks. und 
globalrmmpoti. Kandersteg Symposium. Switzerland. 2-6 September IsS. pp. 2-9. 
CONWAY T. J.. L. S. WATERMAN. R. H. GAMMON and R. F. W k s s  (IMISh) Mcasurcmcnts of atmospheric. 
CO2 from the Akadcmic Korokv Cruise. October-Novemhcr. 1983. EOS. 66.829. 
GAMMON R. H. and W .  D. KWHVR (1983) Response of the atmosphcrlc COz distrihution to atmospheric/o- 
ccanic circulaiion perturbation in 1982. IUGG Interdisciplinary Symposium Program and Abstracts. Vol 
2. p. 820. International Union of ocod. and Gcophysicr. Hamhurg. W. Germany. 
GAMMON R.H.. P. BREWER, J. MdARlllY. L. MERIJVAT, R. REvkx.t.t and C. S. WONG (1%) Glohal <kean 
Carbon Research Program. 7th &Srion C.C.C.O.. Pans. 14-21 January, 1%. 
CONWAV (1985) D~slflhulions of cherniut tracers in the eastern equatorial Pacific during and alter the EI 
Nitb-Souihern Oritlation event. EOS. u. 828. 
HASTENRAW S. and P. LAMS (1977) Climatic Nkrr of ihr iropical Ailaniic and Easirrn Purifií orram 
Univcnity of W i m n i n  Prs, M d i .  U.S.A., 113 pp. 
HENIN c., P. HISARD el B. PITON (1986) obacrvations hydrologiques dans I’ocCan Atlantiquc Cquatorial 
(juilkt 1982-sOOt 1981). FOCAL. Vol. I. Travaux Doc. ORSTOM No. 1%. Paris 1%. 
HERSLAND A. a d  B. V o t n ~ ~ l r z  (1979) Hydrotogiut structure analysis for estimating the primary production 
in the tropical Atlantic h a n .  Jwrncrl of Marine Research. 37. W7-IOI. 
HISARD P.. C. HENIN. R  HOUGHTON. B. P” and P. RUAL (1%) Oceanographic conditions in the tropical 
AtlanticOccan durini 1983 and 1984. Norun. 322.243-245. 
Atmospheric carbon dioxide. the Southern Oscillation. and the weak 197.5 El Nino Scrrnrr. ZO. f16-614 
cunccntration at Mauna h a .  Hawaii, 1959-IyR2. Journal of Cri~physicaI Rrrrarch. W. 10.5WIU.Wl. 
W-IOINt. 
GENORUW J. F.. R. A. FEELY. R. H. GAMMON. 8.A. TAFT. P. E. PUt.t.LN. L. S. WATtRMAN and 1 C 
GJ 
U) 
-~  ~ ~ 
HOREL J. D.. V. Ë. K W ~ Y  adM. T. KAGAMO (1986) Atmospheric conditions in the Atlantic sector during 
1903-1W. Natuw. SU. 248-251. . ~ . 
JAHNE 8.. W. HU0ER. A. DvrU. T. WAIS and J. ILUMRGIR (IW) Windlwavc-tunnel experiment un lhe 
khmidi number and WIW rvld dependence of air/water exchange. In: Cas iramfrr ai waicr surfaers. W 
BRUTSAERT and G. H .  JIRKA. editon. Reidel. Drodrecht. Holland. pp. 303-309. 
KANWISHER J. (1W) On thc exchange d gasa k t m n  Ik atmosphere and Ik sea. Drrp-Sra Rrsrarch. IO. 
195-208. 
KEEI.INU C. D. (1968) Cu b o n  dioiidc in wrface oœan waters. 4. Cilohal distribution. Journalof Grophvsicul 
Research. 73,4511-1553. 
KEELING C. D. (1983) Thc global carbon cyde: what wc know and could know from atmospheric, hiosphcric. 
and aœanic obrcrvatk. Proceedings : Carbon Cy& Research Conference : Carbon Dioxide Science 
and Consemus, pp. Il-3-11.62. Naa. Tech. Inform. Sew.. Springfield. VA. 
MAN (I97fia) AtcnoJphcríc carbon dioxide VariaIions at Mauna Loa Observatory, Hawaii 7t//tu. 28. 
438-55 I. 
KEEI.ING c. D.. J. A. ADAMS. C. A. EKDAHt. and P. R. GUINTH~R (197hh) Atmospheric carhon dioxide 
variations at the South Pok. Tdh. E). 552-564. 
K~EI.INCI C. D.. A. F. CARTER and W. G. MOOK (IM) Seawal. latiludinal. and secular variations in the 
ahundancc and kotopk ratios of atmospheric CO,. Rewlts from oceanographic cruises in the tropical 
Pacik oecan. Joumal of Grophysical Resrarch. n. 4615428 
KEELING C. D.. T. P. WHOORF. C. S. WONO and R D BELIAGAY (198.5) The concentration of atmo5pheric 
carhon dioxide al Ocean Weather Slation P from 1969 lo 19111. /ourno1 of Geophysrcul Rrrrurrh. 90. 
10.5 I I - 10.5u). 
KEEl IN0 c. D.. R. B. BACASTOW. A. E. BAINBRIDGE. C A. ENDAIL. P  R. GUENrI1F.R and 1. S WAtt R 
I136 C. OIIIIOI rt al. - 
KciMIIYH W. D. R. II. <JAMM~IN. T B. HARRIS and L. S. WATCNMAN (19HS) Global atmospheric COz 
distrihution and variatkmns Irom 19M-19H2 NOAN(iMCCCO2 flask wmpk data. Journalaf tirophysical 
Rrwarrh. W. SW7-SSW. 
MA( INrvuI F. (IY7N) O n  the temprature cocflïciicnt id pvc), in seuwaler. Clifnutir Changr. I. ,349-345. 
MMII ANI) (i. and R. M. Rtmv (Iylu) Carhm dioxidc emisstun from low1 luelr a prrredurc for estimation 
und rcsultr AM IYYCIW. Frllw. Y. 232-261. 
MI wt I J ( W7N) AtIris Ilydri~logiquc Saiumnicr de I'OcCan Allmtiqw lntcrtrtrpiul. Travuux Br. ORSTOM. 
No. 82. In2 pp. I53 cartes. 
MI N I  IVAI I.. and I.. MI.MI.RV (lYH3) Gas cxchungc acmm an uir-water intcrfoce : experimental results and 
mddling cif huh& concrihutlm hi transfer. Journal o/Gfophy~kal R r W .  U, RI7-724. 
MINAS I I J. ( lY70) Ir dirtrihutnin Jc I'oxy@nc en relatkm avec Ia production pdmuirc en MCditerran(c Nord- 
(kcidentale. Marinr Budogy, 7. IHl-XU. 
MINASII. J. ct 8. Cc~~(IY61)EtudedeIartructure hydr~giquectdequelpucrrrp*rdetaprodu*ivil~de 
la ZIIIIC euphotique en fin d'CI( au niveau dune aatinn fixe (BouLE-L.bor~Mit~ du COMEXO) en rpde 
de Vilklrunche-sur.Mcr. Rrruril drs 7 i " x  dr b &fian Marine d'Endowr-Menrilk Fprrirvlr Hom 
Serie Supplrnunt. 34, 133-155. 
variations in the ahundancc and IWII~I¡C ratb ol etmaphcric carbon dioxide. I. Rcwllr from land 
statiuns. Jaurnal of Graphy.rical Re.warrh, ßS. 10.91S-10.933. 
NI wlit I R. E. a d  8. C WeAwt (197'7) A relalionship between atmospheric carbon dioxide and Pacifie ICI 
surlace temperature. Gruphyrical Rrsrarch Lntrrs, 4, 1-2. 
Olltnit c'. (I'M) Echangc physique cl'oxyg¿ne et production primaire dans Ia eouchc homog&ne en zone 
Cquatoriuk dc I'OcCan Atlantic(w Est. Odan@gr. Trop.. 19. 9S-IoP. 
OIitxi1 C. (1%) Distribulions VCrtkakS des PropricICs physkochimquer CI de ta hionluc vt&tak dans 
I'idan Atlantique trtrpical. FOCAL, Vul. 2. 7"- Doc. ORSFOM (IWI pra~~). 
0lllM)l C. el B. WAllfIlV (l97R) Adaptation dun chnwnalogr@ucn pb.rc pmusc paw k dosas en mer des 
' ,I(. R!Ll(L?. 
Ocitwn C. et C. ANIINIF. (1%) VariahilitC des p r c d  prtiek de COz oatanquc et atcnc*phCw dam 
MINIK W G., M. KOOPMANS. A. F. CARTER and C. D. KEELING (1983) S C H .  blildiMl. and SccUtar 
gai &.WHIS : azote. oxyg¿nc et gaz ramoaique totd. C&rs ORSTOM. Scr. 
l'Atlantique tropical. Ocrandogira Acta. 9. IIXLl77. 
PtANMAN <i. 1. and D. J. BEAROSHORE (1984) Atmospheric "on dioxide IIIc.IUrClWflt5 in the AuUnlian 
rc.+n : ten years u( aircraft Jato. Trflw. 36. 1-24. 
PI Nli T. 11 . T. 'rAKAllAWll a d  w. S. BNOI~CXER (1974) SurfWC Ddon IIICUUROICIItl in lhe Mh.Pbfie 
(kcan Station Pap. Journalaf Grophyskd Rrsemh. 79. l772-17RO. 
PI.Nii T. It., W .  S. 8ROlKKl<R, G. G. MATWE~I and Y. il, LI (1979) Rdon CV& rates in lhe Atlafltic and 
Pacilir weans as determined during GEOSECS prolr.0. Jovnul o/ G@yskd Rusmmh. U, 
247 1-24M. 
PIIII.ANIM:R S. G. H. (1%) Unusual d i t i o n r  in the tropical Atlantic Ocean in 1W. Nuwu. 322.23fdM. 
PvlKi#wtcz R. M (IW) Oxy8en exchange rales oflche Orcpn CoW. Drep-Sra Rammh. II. 381-389. 
Htotrtn A. C. (I94H) The exchange d oxygen across the sea surfwc. J d  o/ M a h r  Remmh. 7. 
HI.II) J. I. (lW12) Distrihution ol Jirsdwd oxygen in the summer thermocline. Jownola/Marine Rrsewch. #. 
RoI.tttt R W. and B. KncHci:R (l97H) Field dclrrminatiaa of air-ra gas exchange hy amtinuour measurcmenl 
Hixis M. u d  (i. GRAV~NIM)RST (IW)he increase in manic crrhon dioxidc and the net COz lux into the 
Siiti I I I A. M. (IMI) (:alrulalin# the O C C M ~ ~  CO, inercm : a need lor uutnm. Jaurnal of (hphyskal 
Rrwarch. U. II.(MJ-II.(IWI. 
SKINNOW G (1975) Ihr dissolved gasec-earbm dioxide. In: Chrmicafocrafwgmphy. Vd. 2. J. P. RII.EV and 
G. Swtrrow. editors. Ac&mic Pres. London, pp. 1-192. 
SHI t t t u  W M. Jr. I', TAKAIIASIII, D. W. CII~MAN and J. R. LED WEI.^. (WIS) Gas exchange and Co, flux in 
the tropical Atlantic ocean determined lrom and pc.oi mpawrcmenIs. Journal af Graphysical 
Risrarib. 98. 7(IlK--N122. 
I AKAIIASIII ' (lY85) Carhm dioxide Information Center : CO2 Nrwskurr. U .S. Department of Energy. 
'I AKAIIAIIII T., I) CIIIPMAN and T. Votx (,Wu) Geographicof. seasonal. a d  secular varialbns ol the parthl 
pressure of CO1 in surface waters ol the North Atlantic m a n  : the results d the North Atlantic lT0 
Program. Proceedings of Carbaa 6joxidJe Rercucb Cderenœ. September 19-23 1982, &rkcky ~ n g . 5 .  
W.V . teporl. CONF-HXLJlU. U.S. Dcprtment of Energy, Washington. D.C. 
'I ANAKA M , 'I. NAKAZAWA und S. AnKt (1985) Scuonal and meridional varialions of atmospheric Carbon 
dioxide in the lower troposphere of the northern r d  wuthcm hemispheres. In: Acmasphrric carbon 
dioiidr : lu sinks. and glohal tramprt. Kandcrstcg Symposium. Switzerland, 2-6 Scplcmber 1985. 
.347-3(\1. 
IWI4n. 
iJ radim-222. Purr and Appld tiwphysics. I I L  416-4HS. 
mirth Atlantic. Journal af Grophysicd Rewarch. BP, HlHl-8l93. 
pp 54-61 
Evolution du CO2 ocCunique CI atmasphtriquc I I37 
TotlRnE Y., P. CIIAVV ct V. CAIDONE (1%) Vents de surlacc moyens pendant les campagnes "FOCAI." 
Ar18fy& cidmaliqucr. Travaux Doc. ORSTOM (IOW presse). 
TSUNOGAI S. and N. TANAKA (I=) flux of oxygen .crm the air-sea interface as determinatcd hy the andlySlS 
of diudvcd componenla in seawater. Grochcrnical Journal. 14, 227-234. 
WANNINKH~F R.. J. R. LEDWELL and W. S. BNOWXER (1985) Gas exchange-wind speed relation measured 
with sulfur heluduoridc w a take. Schcr. ut. 1224-1226. 
WEISS R. F. MI¡ H. CRAIO (1973) Preciw shipboard determination 01 dissolved nitrogen. argon and total 
i~~mpnic urbon by gas eRmmStography. Dcup-Sro Rusrorch. m, WI-W3. 
WEISS R. F.. R. A. JAHNKE and C. D. KEELING (112) Scuonal ellects 01 tempcralure and salinity on the 
panial pnrwre ol Co, in seawater. Natum. m. 51 1-513. 
W ~ N G  C. S., Y. H. CHAN, J. S. PAGE and R. D. BEUEGAV (1984) Trends of atmospheric COz over Canadian 





UNIVERSITE PI;~&E; IlARiE CURIE 
These de DOCTORAT d’ETAT es SCIENCES 
Sciences Physiques 
prbsenttie par ChantaG ANDRIP 
sous la direction de clore t. HPRLWAT 
Sujet : Utilisation des traceurs hblium-3 et tritium en 
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Ce travai 1 est une synthhse des informations 
apport &es par le couple tritium/hélium-3 au plan de la 
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